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2 CAPÍTULO 1  Planteamiento y objetivos
El reconocimiento dentro del registro
sedimentario de ciclos deposicionales más o
menos repetitivos es una idea ya planteada desde
hace tiempo (Brinkmann, 1932; Sloss, 1963;
Beervower, 1964, etc.), pero con el desarrollo
de la estratigrafía secuencial se ha convertido en
los últimos tiempos en una de las líneas de
investigación más recurrentes dentro del campo
de la estratigrafía, centrándose especialmente en
el reconocimiento de ciclos sedimentarios
repetitivos de diferente rango que ayudan a
construir modelos de apilamiento deposicional
y a reconstruir la arquitectura estratigráfica de
cuencas sedimentarias, especialmente aquellas
de margen continental pasivo. En una etapa
reciente, se han empezado a analizar estos ciclos
sedimentarios a una escala estratigráfica de alto
detalle, estableciéndose nuevos patrones de
apilamiento de carácter cíclico sobreimpuestos
a los anteriores, que presentan una periodicidad
inferior a 1 Ma y una regularidad variable.
A esta corriente científica no escapa la
Cuenca Ibérica (Fig. 1.1), un estrecho surco
intracontinental con varias fases de estructuración
tectónica, que durante el Jurásico y Cretácico
conectó de forma episódica los dominios marinos
atlántico y tethysiano. Durante las dos últimas
décadas se ha reinterpretado el registro
sedimentario del Cretácico Medio y Superior,
estableciendo los ciclos sedimentarios de 2º y 3er
orden (>1 Ma) o de baja frecuencia (Alonso et al.,
1993; García et al., 1993, 1996 a, b; García-
Hidalgo et al., 1997; Segura et al., 1993b, 1996,
1999, 2001). Sin embargo, la identificación dentro
de los anteriores, de ciclos de alta frecuencia (de
duración comprendida entre 0,1–1 Ma), relacionados
casi-formalmente con factores astronómicos
(Ciclos de Milankovitch) ha sido objeto de un
menor estudio, tan sólo se han abordado de forma
específica en materiales del Albiense-
Cenomaniense para el sector centro-oriental de
la Cordillera Ibérica (García et al., 1993,1996 c;
Segura et al.,1993b; García-Hidalgo et al., 1996).
En el trabajo de investigación que se
desarrolla a continuación, se estudia otra porción
del registro estratigráfico del Cretácico Superior,
los sedimentos de edad Turoniense Superior –
Coniaciense Inferior que definen una secuencia
deposicional completa de 3er orden, realizando
un análisis estratigráfico de alta resolución a lo
largo de un amplio sector de la Cordillera Ibérica,
que incluye áreas de plataforma y margen, con
el objetivo general de profundizar en el
conocimiento de la naturaleza cíclica de alta
frecuencia de la sedimentación cretácica en la
Cuenca Ibérica.
Un aspecto determinante a la hora de
elegir los materiales de estudio, ha sido que el
Turoniense Superior está formado por un
conjunto de calizas y/o dolomías tableadas de
plataforma somera, que destaca por el carácter
homogéneo, rítmico y periódico de los estratos
y grupos de estratos que lo componen. Estas
características permanecen invariables a lo largo
de toda la Cordillera Ibérica, independientemente
de las unidades litoestratigráficas que lo definen.
Por ésta razón, representan la mejor opción para
realizar un estudio cicloestratigráfico de detalle
con un doble objetivo: analizar por un lado la
ciclicidad de los eventos sedimentarios, creando
un modelo de apilamiento deposicional de alta
frecuencia compuesto por varios rangos de
secuencias deposicionales superpuestos; y,
determinar de forma cuantitativa por otro, la
duración temporal de los diferentes rangos de
secuencias, deduciendo los factores que
gobiernan en último caso los eventos que las
generan.
La secuencia deposicional analizada se
viene asignando a dos megaciclos transgresivo–
regresivos de 2º orden diferentes, en función del
sector paleogeográfico de la Cordillera Ibérica
investigado. Así, mientras que en dominios de
plataforma interna distal abierta hacia el margen
cantábrico (Cordillera Ibérica septentrional), los
datos indican que representa la última secuencia
deposicional de un megaciclo de 2º orden
transgresivo-regresivo de edad Cenomaniense-
Coniaciense basal (Alonso et al., op. cit.; Gräfe,
1994; Floquet, 1998), en áreas de plataforma
somera y margen de cuenca (Cordillera Ibérica
central y borde del Macizo Hespérico) representa
la primera secuencia deposicional de un ciclo
de 2º orden distinto, de edad Turoniense
Superior-Campaniense que se superpone
parcialmente en el tiempo al anterior (García et
al., 1996 a; García-Hidalgo et al., 1997, Segura
et al., 1996, 1999 y 2001). En un caso, la
discontinuidad del Ciclo de 2º orden se sitúa en
el techo de la secuencia deposicional
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considerada, y por tanto, ésta se desarrolla en
un contexto regresivo o de colmatación
sedimentaria que marca el final del ciclo mayor,
mientras que en el otro caso, aquella se sitúa en
la base de la secuencia, desarrollándose en un
contexto sedimentario de signo contrario, al
inicio de un importante ascenso eustático.
Resulta evidente que esta contradicción
viene provocada por la desigual importancia que
unos y otros atribuyen a las discontinuidades
estratigráficas que definen los límites de la
secuencia deposicional. Sin embargo, la caída
eustática que marca el final de un ciclo de 2º
orden debió provocar la emersión de extensas
áreas de la plataforma en una amplitud mayor
que en otros descensos menores, estando
acrecentada por el marco geográfico referencial
de la Cuenca Ibérica (estrecho y somero brazo
de mar); así mismo, tuvo que provocar una
traslación de los cinturones de facies hacia el
interior de la cuenca sedimentaria, pudiendo
generar una cuña terrígena de margen de
plataforma (LSW) en áreas más externas de la
cuenca. La discontinuidad estratigráfica que se
genera como consecuencia de la caída eustática,
tiene que reflejar de un modo u otro tales
acontecimientos, debiendo resaltar sobre otras
discontinuidades menores.
Un análisis del registro sedimentario
mediante técnicas de estratigrafía secuencial de
alta resolución (ESAR) desde áreas de plataforma
distal al margen continental, permitirá
determinar con precisión la naturaleza de los
límites y fijar la polaridad sedimentaria de la
secuencia, criterios suficientes para resolver tal
indeterminación, caracterizando correctamente
el límite del ciclo de 2º orden. Éste constituye
un objetivo añadido a las pretensiones iniciales
de la tesis doctoral, pero no el único, ni el más
importante, ya que el análisis secuencial
Figura 1.1.  Contexto paleogeográfico de la Cuenca Ibérica durante el cretácico Superior. 1) Cuenca Vasco-
Cantábrica; 2) Plataforma Levantina-Catalánide; 3) Surco Bético; 4) Surco Pirenaico-Provenzal; 5) Cuenca Portuguesa.
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propuesto ha de permitir alcanzar otras metas
particulares, que se irán completando durante
el desarrollo de la misma.
Una de ellas será analizar la distribución
vertical de facies en cada sector dentro de cada
rango de secuencias deposicionales identificado,
reconociendo superficies estratigráficas de
referencia internas que permitan delimitar
cortejos sedimentarios, entendidos éstos como
la expresión material en el registro estratigráfico
de las diferentes etapas evolutivas de un episodio
deposicional de origen eustático; la
sobreimposición en el registro estratigráfico de
cortejos de diferente rango reflejará la tendencia
sedimentaria general anteriormente comentada.
Por otro lado, para obtener el patrón de
apilamiento sedimentario, necesario en el análisis
cicloestratigráfico, será preciso una correlación
detallada de todas las secciones estratigráficas
(levantadas a escala centimétrica); ello debe
permitir por un lado, reconstruir la arquitectura
deposicional del Turoniense Superior a lo largo
de la plataforma y reconocer los depósitos
terrígenos asociados al mismo en el margen
costero; y por otro y más importante, descifrar
las relaciones entre éstos depósitos siliciclásticos
y los carbonatos de plataforma, todo ello dentro
del marco genético que impone el análisis
secuencial.
Así mismo, sobre la arquitectura
deposicional del episodio sedimentario
analizado, se podrá revisar el marco de validez
de las unidades litoestratigráficas ya definidas y
comprobar sus relaciones laterales y
equivalencias de unos sectores a otros de la
Cuenca Ibérica, estableciendo en su caso, las
consideraciones que del análisis se deriven. Por
último, se podrá igualmente posicionar en las
secuencias internas, los escasos datos
bioestratigráficos existentes en zonas de
plataforma, comparándolos con los obtenidos
de las cartas cronoestratigráficas secuenciales
más recientes y del análisis cicloestratigráfico;
ello permitirá fijar con un mayor detalle, la edad
de los materiales y si fuera posible, los límites
cronoestratigráficos en todo el sector de la
plataforma estudiado, debido al carácter isócrono
de las discontinuidades estratigráficas que limitan
las secuencias deposicionales.
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Para dar cumplimiento a los objetivos pro-
puestos en el apartado anterior, es necesario re-
currir a sucesiones de plataforma interna o ex-
terna, donde el registro estratigráfico sea más
continuo y fosilífero y, las facies permitan re-
construir la evolución de los medios
sedimentarios, convirtiéndose en un criterio
importante para el análisis interno de las secuen-
cias deposicionales. Por este motivo, el estudio
se ha centrado en la Cordillera Ibérica septen-
trional, prolongándose hasta los afloramientos
meridionales de la Cordillera Vasco-cantábrica;
estos son los sectores de la Cuenca Ibérica don-
de el Turoniense Superior aparece mejor desa-
rrollado (más completo), con facies carbonatadas
de plataforma interna distal poco o nada
dolomitizadas y, con un cierto control
bioestratigráfico por escaso que este sea.
El estudio se ha extendido a los afloramien-
tos del borde norte del Sistema Central, donde
la presencia de sucesiones mixtas (terrígeno–
dolomíticas) y siliciclásticas, que representan las
terminaciones (landward) en forma de cuña so-
bre el Macizo Hespérico de los sucesivos episo-
dios deposicionales, que construyen la platafor-
ma carbonatada en áreas centrales de la cuenca,
son de gran utilidad para el reconocimiento y
jerarquización de las discontinuidades
estratigráficas. Se obtiene así un amplio control
de la Cuenca Ibérica, a partir del cual se puede
establecer un modelo de apilamiento
sedimentario válido en todos los sectores de la
plataforma analizados (desde zonas internas al
margen continental), así como reconstruir la ar-
quitectura deposicional del episodio
sedimentario analizado.
Por el contrario, el trabajo no se ha dirigi-
do a los afloramientos de la Cordillera Ibérica
Central y de la Rama Aragonesa, debido por un
lado, al acusado carácter dolomítico que el
Turoniense Superior presenta en estos sectores,
dificultando el reconocimiento de tipos diferen-
tes de facies que permitan reconocer pautas de
variación en la vertical a escala detallada (5º y 6º
orden); y por otro, a la ausencia de
intercalaciones terrígenas que faciliten el reco-
nocimiento de las discontinuidades más impor-
tantes; el Macizo del Ebro se comporta cómo
un margen pasivo que no aporta cuñas terrígenas
hacia la cuenca, ni introduce factores de hetero-
geneidad litológica en el registro sedimentario.
En éste sentido, existen estudios de ciclicidad
previos en sucesiones dolomitizadas del Albiense
y Cenomaniense de la Cordillera Ibérica central
y meridional (García et al., 1996c; García-Hidal-
go et al., 1996), pero en ellos, la presencia de
cuñas terrígenas ha sido determinante para el
reconocimiento de diferentes rangos de secuen-
cias deposicionales de alta frecuencia y de sus
cortejos sedimentarios internos. En la Cordille-
ra Ibérica central, los depósitos terrígenos aso-
ciados al episodio del Turoniense Superior que-
dan relegados al extremo suroccidental del bor-
de sur del Sistema Central (área de Soto del Real
– Valdemorillo; Madrid) y allí, la escas presencia
de afloramientos superficiales, no permite reco-
nocer cómo son en detalle las relaciones de fa-
cies.
El trabajo de campo ha consistido básica-
mente en el levantamiento de secciones
estratigráficas de detalle, así como en la realiza-
ción e interpretación de paneles fotográficos y
recogida de muestras para su posterior análisis
en laboratorio. Las secciones han sido seleccio-
nadas por la buena calidad de exposición de los
materiales  y por su situación dentro de la zona
de estudio. En ellas se ha prestado especial inte-
rés a la naturaleza litológica de los estratos, es-
tructuras sedimentarias, características
microtexturales, contenido fósil y superficies de
estratificación. En ésta etapa inicial, la impreci-
sión a la hora de situar los límites de la secuen-
cia deposicional estudiada obligó a prolongar las
secciones por su base y techo hasta alcanzar ni-
veles de referencia bien conocidos1 , llegando en
algunas regiones a alcanzar la base de la suce-
sión cretácica; ello ha permitido posteriormen-
te tener un buen control de los episodios
deposicionales adyacentes, especialmente en
zonas de margen.
Uno de los aspectos más cuidados en el
levantamiento de las secciones ha sido el espe-
1 horizontes fosilíferos con ammonites y ostreidos, bancos dolomíticos ferruginizados que resaltan dentro de series
margo-arcillosas, etc.
2 mediante la utilización de metro rígido y en tramos grandes, de “vara de Jacobs”.
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sor de los estratos individuales y por tanto, del
conjunto de la sucesión estudiada2 , expresán-
dose las medidas en múltiplos de 5 cm, siendo
ésta la resolución máxima admitida con la que
se puede diferenciar los interestratos arcillosos
dentro de las series carbonatadas y dolomíticas.
La campaña de campo se realizó de for-
ma progresiva siguiendo una dirección prede-
terminada: desde los dominios más externos del
Surco Ibérico hacia el margen de cuenca; los
primeros ofrecen las sucesiones más marinas,
completas y menos dolomitizadas, y por consi-
guiente, son en las que mejor se pueden estu-
diar un mayor numero de eventos sedimentarios
(secuencias deposicionales) y la naturaleza de
los mismos; los segundos son mucho más sen-
sibles a las fluctuaciones del nivel del mar, y por
lo tanto, aquellos donde los episodios de inte-
rrupción sedimentaria que limitan los diferentes
eventos deposicionales están mejor reflejados
mediante discontinuidades estratigráficas de di-
ferente tipo.
La interpretación de las secciones
estratigráficas se ha realizado siguiendo varios
niveles metodológicos. El primero de ellos ha
consistido en el reconocimiento y delimitación
a nivel local, de cuerpos de roca con un signifi-
cado genético o evolutivo, mediante la aplica-
ción de los principios de la estratigrafía
secuencial (sensu Vail et al., 1991, Van Wagoner
et al. 1988). En cada sector, se han identificado
y jerarquizado las discontinuidades
estratigráficas que limitan diferentes secuencias
deposicionales. De esta forma, se ha podido pre-
cisar con detalle la naturaleza y posición de los
límites de la secuencia deposicional 3er orden y
reconocer dentro de ésta, otras unidades evolu-
tivas periódicas de menor rango (alta frecuen-
cia) limitadas por discontinuidades menores, que
permiten reconstruir la estructura de apilamiento
sedimentario (stacking pattern) local. Así mismo,
se realizó un análisis sedimentológico de las fa-
cies, a partir de estructuras sedimentarias y de
características macroscópicas de los materiales,
que fue posteriormente completado con el es-
tudio de láminas delgadas. Ello ha facilitado el
reconocimiento de los ambientes sedimentarios
y su evolución vertical a lo largo del episodio
deposicional, así como, la identificación de su-
perficies estratigráficas de referencia dentro de
las secuencias deposicionales y la caracteriza-
ción de sus cortejos sedimentarios.
A continuación, se procedió a correlacionar
los diferentes sectores validando y/o corrigien-
do las interpretaciones realizadas previamente.
En esta etapa se pudo comprobar como varía
lateralmente la expresión en el registro
sedimentario de una misma discontinuidad
estratigráfica a lo largo de la cuenca, cuáles son
las secuencias deposicionales más extensivas,
como se materializa la pérdida de espesor del
episodio deposicional hacia el margen de cuen-
ca y, cómo son en éstas zonas de margen, las
relaciones entre las facies terrígenas y
carbonatadas dentro de las secuencias menores.
Todo ello ha permitido reconstruir la arquitectu-
ra deposicional de la secuencia de 3er orden a lo
largo de una sección transversal al eje mayor de
la Cuenca Ibérica, observando una gran homo-
geneidad de ambientes sedimentarios y de las
condiciones deposicionales, la continuidad de
los estratos, la extensión de las secuencias
deposicionales de menor rango y su acuñamiento
hacia al margen mediante relaciones de onlap y
toplap costero, reflejando al mismo tiempo, un
incremento de la dimensión temporal conteni-
da en las discontinuidades que las limitan.
De forma complementaria, se realizó el
estudio en lámina delgada de las características
microtexturales y biomicrofacies de las mues-
tras recogidas en campo. Para la descripción de
texturas se utilizó la clasificación genética de
Dunham (1962) de rocas carbonatadas, al pro-
porcionar una lectura directa de las condiciones
hidrodinámicas del medio. Aún teniendo en
cuenta que la superficie de la lámina delgada no
es representativa de todo el estrato muestreado,
la información obtenida ha permitido mejorar
las descripciones de campo. En cuanto a las
biomicrofacies se refiere, nos encontramos en
un contexto sedimentario de plataforma poca
profunda y margen costero, que está caracteri-
zado por la ausencia de foraminíferos
planctónicos (estándares bioestratigráficos) y por
la baja diversidad de foraminíferos bentónicos.
Debido a ello, se ha realizado un análisis cuali-
tativo del tipo, diversidad y abundancia de los
microfósiles presentes y de los fragmentos
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bioclásticos correspondientes a organismos de
mayor tamaño. Esta información paleontológica
unida a los aspectos texturales del sedimento
completan las observaciones macroscópicas de
campo y permiten definir una serie de facies tipo
que, reagrupadas a su vez en varias asociacio-
nes de facies reflejan diferentes ambientes
deposicionales en una posición concreta dentro
de la plataforma en función de su proximidad a
la línea de costa.
Una vez reconocida la estructura de
apilamiento deposicional interna de la secuen-
cia de 3er orden y comprobada en numerosas
secciones estratigráficas a lo largo de la Cuenca
Ibérica, se ha procedido a la revisión y actualiza-
ción de los datos bioestratigráficos procedentes
de autores previos, situándolos dentro de las
secuencias deposicionales de mayor orden, con
el fin de precisar la edad del episodio analizado.
Ello ha permitido delimitar una serie de horizon-
tes guía fosilíferos muy continuos a lo largo de
la plataforma y, extrapolar dichos datos a lo lar-
go de la secuencias que los contienen en aquellas
sucesiones3  con una fauna bioestratigráficamente
banal, aproximando con un mayor detalle la edad
de sus materiales.
La última etapa del trabajo ha consistido
en realizar un análisis de la regularidad de los
eventos deposicionales4  que dan lugar a ese
apilamiento de secuencias de alta frecuencia
dentro del registro sedimentario analizado. La
existencia de esa regularidad supone admitir la
ciclicidad de los procesos sedimentarios, es de-
cir, su repetición en el tiempo según una periodi-
cidad o intervalo de recurrencia constante, o que
varía dentro de unos márgenes muy estrechos.
Se eligieron varios afloramientos del sec-
tor septentrional de la Cordillera Ibérica (sur de
Burgos), debido a que presentan un registro
sedimentario bastante completo, en el que los
diferentes rangos de secuencias internas son re-
lativamente fáciles de reconocer. Tomando como
variables de estudio el patrón de apilamiento
sedimentario y la distribución vertical de facies
a escala detallada, se ha realizado un estudio
cicloestratigráfico de las secuencias de alta fre-
cuencia mediante análisis espectral de series de
datos discontinuas, con el objeto de comprobar
la validez del patrón de apilamiento sedimentario
obtenido del análisis secuencial previo y, de co-
nocer qué relación guarda esta ciclicidad de alta
frecuencia con los ciclos climáticos inducidos
por factores orbitales (Ciclos de Milankovitch),
comparando los resultados obtenidos con los de
otros estudios de ciclicidad previos en ésta y
otras cuencas alpinas.
A lo largo del trabajo se ha realizado una
constante revisión bibliográfica de trabajos afi-
nes, bien por su carácter geológico regional,
cómo por su contenido metodológico. Los pri-
meros se han mostrado especialmente útiles en
las etapas iniciales de reconocimiento en cam-
po y levantamiento de secciones estratigráficas.
Los segundos han proporcionado el marco con-
ceptual para la interpretación de los datos y ela-
boración de modelos estratigráficos,
sedimentarios y cicloestratigráficos. Una descrip-
ción resumida de los trabajos más relevantes con-
sultados se presenta en el capítulo siguiente.
3 fundamentalmente de margen costero.
4 entendidos éstos en el sentido de Vera et al. (1989), de ciclos eustáticos regulares de pequeña escala.
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3.1 Etapas en el conocimiento
geológico de la Península Ibérica
El desarrollo y progreso en el conocimien-
to de la geología de la Península Ibérica ha se-
guido un proceso más o menos continuado en
el tiempo, que con diferentes ritmos de avance
se inicia en el siglo XIX hasta nuestros días, den-
tro del cual pueden reconocerse tres grandes
periodos o etapas:
·    Etapa inicial; o de Estudios Naturalistas, en
la que se acometen grandes estudios re-
gionales de exploración geológica, auspi-
ciados por la Comisión del Mapa Geológico
de España, antecesor histórico del actual
IGME, realizados durante la segunda mi-
tad del siglo XIX y comienzos del XX, y que
pretendían acabar con el retraso y/o des-
conocimiento que se tenía sobre la natu-
raleza geológica de extensas zonas de la
Península Ibérica. Estos trabajos se carac-
terizan por una gran variabilidad en el de-
talle y en la precisión de sus descripciones
e interpretaciones.
·   Etapa intermedia; ó 1er Ciclo de Estudios
Geológicos Regionales, desarrollados des-
de los años 30 hasta la década de los 70
del siglo pasado, coincidiendo en su inicio
con la celebración en Madrid del XIV Con-
greso Geológico Internacional (1931). Este
acontecimiento supuso un gran avance en
la geología de España, que queda reflejado
en una amplia generalización de trabajos
geológicos regionales y en el rigor científi-
co de los mismos. A éste periodo  perte-
nece la 1ª Serie de Cartografía Geológica
Nacional a escala 1:50.000 y los grandes
trabajos regionales realizados por investi-
gadores españoles, franceses y alemanes.
·   Etapa reciente; ó 2º Ciclo de Estudios
Geológicos Regionales, que coincide con
la aparición de nuevas teorías geológicas
globalizadoras (Ej. tectónica de placas). El
progresivo avance en el conocimiento
geológico regional realizado en la etapa an-
terior y el desarrollo y especialización de
diferentes campos de la geología, en nues-
tro caso de la estratigrafía y sedimentología,
favoreció la realización de estudios
geológicos específicos que se concretan
trabajos y tesis doctorales modernas de ca-
rácter regional, realizados desde los años
70 a comienzos de los 90.
La difusión de éstos trabajos recientes, uni-
do a la realización del Plan MAGNA de Cartogra-
fía Geológica a escala 1:50.000 2ª Serie, ha con-
ducido a la situación actual de conocimiento y
detalle de la geología de la Península Ibérica. Éste
representa el punto de referencia para la realiza-
ción de nuevos trabajos de investigación con un
grado de especialización mayor que, como el pre-
sente, surgen al hilo de nuevas herramientas con-
ceptuales (ESAR; cicloestratigrafía) desarrolladas
en los últimos años y que suponen una nueva for-
ma de interpretar y concebir el registro
sedimentario.
En éste trabajo deben considerarse dos
tipos de estudios precedentes; por un lado, los
Antecedentes regionales, en los que se hace re-
ferencia a los materiales analizados en el área
de estudio, bien sea porque permiten localizar
afloramientos, describir los depósitos o aportar
una organización estratigráfica e interpretación
sedimentológica; y por otro, los Antecedentes
metodológicos, que proporcionan el soporte
conceptual necesario para la realización del mis-
mo; éstos últimos se tratan con mayor detalle
en el Capítulo 5.
Sin embargo, dadas las características del
trabajo, su amplitud geográfica y la especifici-
dad de los materiales investigados dentro del
registro sedimentario del Cretácico Superior, el
describir bajo el epígrafe de “antecedentes re-
gionales” todos aquellos trabajos geológicos que
en los últimos 150 años hacen referencia de un
modo u otro a lo que aquí se estudia es una ta-
rea que escapa a las posibilidades del autor, es-
pecialmente cuando, como ya se ha dicho, el
punto de partida de ésta tesis se encuentra en
los trabajos específicos, trabajos de síntesis y
tesis doctorales realizados en época reciente. A
continuación se describen los más relevantes,
remitiendo al lector interesado en todos aque-
llos  trabajos pertenecientes a las dos primeras
etapas descritas anteriormente, a las tesis de
Meléndez (1971), Alonso (1981), Segura (1982)
y Floquet (1991) quienes en sus capítulos co-
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rrespondientes realizan una completa relación
de los mismos para sus respectivas áreas de es-
tudio.
3.2 Estudios geológicos recientes
El primer estudio geológico regional en
el que se definen unidades litoestratigráficas mo-
dernas en el Cretácico de la Cordillera Ibérica es
el de Meléndez (1971), quien establece su
estratigrafía en la Serranía de Cuenca. Señala que
por encima de las Dolomías de la Ciudad Encan-
tada, descansa un conjunto de Dolomías y cali-
zas estratificadas en las que diferencia un tramo
inferior poco potente y de naturaleza arcillosa-
dolomítica, que considera continuación del
Turoniense Inferior; y un tramo superior com-
puesto por dolomías y dolomías calcáreas
tableadas y de naturaleza brechoide hacia techo,
que data como Turoniense Superior. Por enci-
ma, la serie continua con un potente conjunto
senoniense, formado por las Carniolas del
Cretácico Superior, en las que en la parte media
alta se ha encontrado foraminíferos bentónicos
(lacazinas) que en otras regiones de la Cuenca
Ibérica1  caracterizan el Santoniense Superior –
Campaniense Inferior.
Estos datos se precisan en Meléndez et
al. (1974), quienes realizan una síntesis del
Cretácico del borde meridional de la Rama Cas-
tellana de la Cordillera Ibérica, en la que sobre
las Dolomías de la Ciudad Encantada diferen-
cian unas Arcillas y dolomías de edad Turoniense
Inferior, que se corresponden en parte con el
tramo inferior de las Dolomías y calizas
estratificadas de Meléndez (1971). Por encima,
reconocen una discontinuidad estratigráfica que
abarca el Turoniense Superior y Coniaciense
basal, arrastrándola desde otras regiones de Es-
paña. Esta discontinuidad da paso a un conjunto
de Dolomías brechoideas, equivalentes al tramo
superior de Dolomías y calizas estratificadas de
Meléndez (op. cit.), que reposicionan dentro del
Coniaciense – Santoniense2 , debido en parte a
la falta de argumentos paleontológicos que con-
firmen su anterior edad Turoniense Superior. Por
encima, y sin un límite definido, afloran las
Carniolas del Cretácico Superior de edad
Santoniense-Campaniense.
Breman (1976) realiza un estudio
bioestratigráfico en los materiales cenomanienses
y turonienses inferiores de la Cordillera Ibérica
central, reconociendo varios afloramientos de las
provincias de Guadalajara y Soria. Establece la
sistemática y paleoecología de los ostrácodos de
las Fms. Orejas y Molina, antecesores previos
de las actuales Fms. Villa de Vés y Picofrentes,
describiendo 38 especies de ostrácodos, cinco
de ellas nuevas, correlacionándolas con las
biozonas de ammonites establecidas previamen-
te. Lo más relevante para éste trabajo, no son
quizás las aportaciones bioestratigráficas que
realiza, sino sus consideraciones estratigráficas
sobre la sucesión analizada, pues señala en los
afloramientos (Cantalojas, Grado del Pico) del
borde meridional de la Cuenca de Almazán, la
presencia de un litosoma terrígeno (Fm. Llanos),
situado a techo de la Fm. Molina (Fm.
Picofrentes), en lo que constituye la base de los
materiales del Turonienses Superior aquí estu-
diados.
Alonso (1981) realiza un estudio extenso,
detallado y preciso del Cretácico del borde nor-
te del Sistema Central (Provincia de Segovia), en
el que define siete unidades litoestratigráficas,
realiza la cartografía geológica de los materiales
cretácicos y reconstruye por primera vez la ar-
quitectura estratigráfica de los depósitos de esta
región, donde demuestra la existencia de cam-
bios laterales de facies carbonatadas a terrígenas
en sentido E–O y la existencia de escalones
tectónicos que condicionan la configuración del
margen de cuenca. Reconoce una estructura
deposicional en forma de cuña hacia el O y dis-
tingue dos grandes ciclos sedimentarios, dentro
de los cuales realiza precisas interpretaciones
sedimentológicas y reconstruye los ambientes
sedimentarios. Por último, propone la edad de
los depósitos cretácicos desde el Cenomaniense
al Maastrichtiense, en base a la estructura de
1 margen vasco-cantábrico (Gischler et al., 1994).
2 justificando así la presencia de la discontinuidad inferior.
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apilamiento sedimentario y a los escasos datos
de macrofauna y microfauna. En base a esta
cronoestratigrafía, los materiales del Turoniense
Superior estarían contenidos en la parte alta del
Mb. Calizas y margas de Carabias de la Fm. Mo-
ral de Hornuez.
Segura (1982) realiza un estudio del
Cretácico de la Cordillera Ibérica en la provincia
de Guadalajara, en el que describe con preci-
sión más de treinta sucesiones sedimentarias
desde Atienza a Anquela del Ducado que,
correlacionadas por criterios básicamente
litoestratigráficos, le permiten diferenciar ocho
unidades litoestratigráficas desde el Albiense al
Campaniense. El análisis de facies le conduce a
la interpretación de los ambientes sedimentarios,
que abarcan desde medios litorales a marinos
de plataforma interna. Distingue cinco ciclos
sedimentarios con un significado genético, que
posteriormente han sido interpretadas como
secuencias deposicionales de diferente rango,
dentro de los cuales, reconoce cambios latera-
les de facies terrígenas a carbonatadas en senti-
do proximal-distal, reconstruyendo su arquitec-
tura estratigráfica y paleogeografía. Por lo que
respecta a los materiales de ésta tesis, identifica
un conjunto carbonatado tableado (unidad C7)
situado por encima de la Fm. Ciudad Encantada,
que corresponde a un ciclo sedimentario dife-
rente a ésta, de naturaleza transgresiva y proce-
dencia atlántica, que en su momento dató como
Coniaciense.
Alonso y Floquet (1982) establecen una
correlación a escala de plataforma de los aflora-
mientos del N de Burgos (margen meridional de
la Cordillera Vasco-cantábrica), Cordillera Ibéri-
ca Septentrional y Norte del Sistema Central;
ut i lizando criterios litoestratigráficos y
sedimentológicos reconstruyeron los ambientes
sedimentarios en la plataforma y cómo fue su
evolución durante una gran episodio sedimentario
transgresivo-regresivo (Cenomaniense Superior-
Coniaciense Inferior).
Alonso y Mas (1982) correlacionan las su-
cesiones sedimentarias del borde norte y sur del
Sistema Central, integrando los datos reseñados
por Alonso (1981) y Segura (1982), bajo el es-
quema estratigráfico y nomenclatura del prime-
ro de ellos. A partir de las sucesiones
sedimentarias de la Sierra de Pradales (al norte)
y de Tamajón (al sur), distinguen dos ciclos
sedimentarios, Cenomaniense – Turoniense y
Coniaciense – Maastrichtiense, diferencian once
unidades litoestratigráficas; señalan las diferen-
cias de facies de un borde a otro del Sistema
Central y aportan una primera paleogeografía.
Floquet et al. (1982) establecen formal-
mente las unidades litoestratigráficas de los ma-
teriales del Cretácico Superior en el borde meri-
dional de la Cordillera Vasco-cantábrica, Cordi-
llera Ibérica septentrional y central, y cobertera
mesozoica (cretácica) del borde norte del Siste-
ma Central, en un intento de aglutinar la multi-
plicidad de unidades informales, muchas de ellas
de rango local, definidas hasta la fecha, y de es-
tablecer las relaciones de estas nuevas unidades
entre unas regiones y otras. En él se definen de
una manera formal, las unidades
litoestratigráficas que constituyen la secuencia
deposicional del Turoniense Superior objeto de
estudio en este trabajo: Fm. Arenas y calizas de
Revilla de Pomar, Fm. Calcarenitas y calizas con
rudistas de Villaescusa de las Torres, Fm. Cali-
zas bioclásticas de Muñecas, Fm. Arenas y arci-
llas de Castro de Fuentidueña, Fm Arenas y arci-
llas de Segovia, Fm. Dolomías tableadas del Ca-
ballar y, al sureste del área de estudio, la Fm.
Calizas dolomíticas del Pantano de la Tranquera.
De todas ellas,  señala sus antecedentes previos,
ya sean como formación o como descripciones
locales, sitúa sus estratotipos, describe sus am-
bientes deposicionales y edad, y establece sus
relaciones laterales y verticales.
Así mismo, Vilas et al. (1982) hace lo pro-
pio con las unidades litoestratigráficas de la Cor-
dillera Ibérica suroocidental; entre ellas define
con carácter formal la Fm. Margas de Alarcón,
una unidad de pobre expresión morfológica, fá-
cilmente reconocible en campo entre potentes
sucesiones dolomíticas, cuya edad asigna de for-
ma imprecisa entre el Turoniense Inferior y el
Santoniense. Este trabajo junto con el anterior
(Floquet et al., 1982), se englobaron dentro de
un ambicioso proyecto de síntesis global del
Cretácico español, que coincidió con la celebra-
ción del II Coloquio de Estratigrafía y
Paleogeografía del Cretácico de España y de la
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Reunión plenaria del Grupo español de trabajo
del Mid Cretaceous Events. Constituye un texto
de obligada consulta en casi todos los estudios
sobre este tema.
Giménez (1987) estudia la estratigrafía del
Cretácico Superior en la Cordillera Ibérica
suroccidental, fuera ya del área de estudio de
este trabajo, donde describe más detalladamen-
te la Fm. Alarcón como una unidad de reducido
espesor (12-18 m), situada entre las Dolomías
de la Ciudad Encantada y las Calizas de la Sierra
de Utiel. Esta unidad, que data como
Cenomaniense-Coniaciense, está constituida por
margas verdes con intercalaciones de calizas de
algas depositadas en un ambiente costero, y
biomicritas nodulares depositadas en ambien-
tes submareales, y reflejan la emersión de la pla-
taforma en la etapa terminal de una
megasecuencia deposicional. Parte de estos de-
pósitos representarían a los materiales del
Turoniense Superior estudiados en esta tesis.
Floquet (1991) realiza un detallado tra-
bajo estratigráfico y sedimentológico sobre el
Cretácico Superior de una amplísima zona de la
región centro-septentrional de la Península Ibé-
rica3 . Aplica una metodología muy personal, a
mitad de camino entre la estratigrafía clásica y
la estratigrafía secuencial, y bajo la  perspectiva
de una sedimentología basada en la
paleoecología, que hace laboriosa su compren-
sión. Organiza el registro sedimentario del
Cretácico Superior en un gran ciclo transgresivo-
regresivo de edad Albiense Superior-
Maastrichtiense, articulado en cuatro grandes
unidades genéticas o Tecto–Biosedimentarias
(U.T.B.S.), que asimila a ciclos de profundización
por subsidencia tectónica. Los depósitos de la
Fm. Muñecas se sitúan a techo de la 2ª U.T.B.S.,
reconociendo dentro de ellos cuatro secuencias
menores de rápida profundización y relleno
biosedimentario, sin que llegue a correlacionarlos
de unos afloramientos a otros. La descripción
de los afloramientos, las interpretaciones
sedimentológicas y el análisis bioestratigráfico
constituyen una referencia constante en el pre-
sente trabajo.
Alonso et al. (1993) realizan una
reinterpretación del registro sedimentario del
Cretácico Superior de la Cordillera Ibérica a par-
tir de sus datos previos, adecuándolos a los nue-
vos conceptos e ideas de la estratigrafía
secuencial, en virtud de los cuales el desarrollo
de las plataformas carbonatadas cretácicas en el
Surco Ibérico pasan a estar gobernadas por fac-
tores eustáticos y no tectónicos como hasta ese
momento se pensaba. Consideran que el con-
junto del Cretácico Superior representa un ciclo
sedimentario de 1er orden según los criterios de
clasificación de Haq et al. (1988), Vail et al.,
(1991), etc., dentro del cual reconocen cuatro
megasecuencias o ciclos de 2º orden limitados
por discontinuidades de tipo I; dentro de las
megasecuencias existe a su vez una ciclicidad
interna de 3er orden, identificando doce secuen-
cias deposicionales limitadas por
discontinuidades de tipo II.  De éstas últimas, la
DS7 constituida por materiales de la Fm. Muñe-
cas y sus equivalentes litoestratigráficos latera-
les en el resto de la Cordillera Ibérica, corres-
ponde a la secuencia deposicional del Turoniense
Superior aquí estudiada, marcando el final de la
2ª megasecuencia de edad Cenomaniense Su-
perior-Coniaciense basal.
Gräfe (1994) realiza un análisis
estratigráfico secuencial del Cretácico Superior
y Paleógeno en la Cuenca Vasco-cantábrica, ba-
sado en el estudio de secciones de campo, son-
deos de investigación petrolífera y perfiles
sísmicos, prolongando dicho análisis hacia la
meseta castellana a partir de la reinterpretación
de los datos de Floquet (1991) para la Cordillera
Ibérica Septentrional y margen meridional vas-
co-cantábrico. Considera un modelo de plata-
forma carbonatada tipo rampa desde el
Cenomaniense al Eoceno; asume la eustasia
como el principal factor que controla el desa-
rrollo de las plataformas carbonatadas; y, pre-
senta una carta regional de ciclos eustáticos,
calada con los datos bioestratigráficos de
ammonites, incerámidos y foraminíferos
planctónicos, que compara y discute con las de
otros autores. Para el Cretácico Superior, reco-
noce cinco megasecuencias limitadas por
discontinuidades de tipo I y 20 secuencias
deposicionales de 3er orden, en las que identifi-
ca sus cortejos sedimentarios. Dentro de éstas
últimas, la secuencia del Turoniense Superior
(UC 8/9) marca el final de un ciclo de 2º orden.
Ruiz et al. (1994) estudian en la Cordille-
ra Ibérica central el ciclo transgresivo-regresivo
de 2º orden de edad Albiense Superior-
3 sur de la Cordillera Vasco-cantábrica, y Cordillera Ibérica Septentrional y oriental (Rama Aragonesa).
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Turoniense Medio, que correlacionan con el
Superciclo UZA-2 de la Carta de Haq et al.
(1988), dentro del cual identifican ocho secuen-
cias de 3er orden. En la parte superior del ciclo
reconocen una acusada progradación de las fa-
cies terrígenas continentales hacia el interior de
la cuenca sedimentaria, reflejando una disconti-
nuidad sedimentaria mayor (límite superior del
ciclo) con respecto a los materiales situados in-
mediatamente por encima, que son los que se
estudian en este trabajo.
García et al. (1996a) establecen en la re-
gión central peninsular (Cordillera Ibérica y Sis-
tema Central) cuatro secuencias deposicionales
de 3er orden de origen eustático para el intervalo
Turoniense Superior-Campaniense Inferior, aun-
que señalan un control tectónico interno en el
desarrollo de las facies y extensión de los episo-
dios sedimentarios. Correlacionan estas secuen-
cias con las UZA-3.1 a UZA-3.4 de la Carta de
Haq et al., (1988) en base a su posición
estratigráfica y a la escasa fauna de ammonites,
obteniendo de esta forma, nuevas relaciones
temporales para las unidades litoestratigráficas
que las definen, en una región que destaca por
el carácter dolomítico de las sucesiones
sedimentarias y la escasa resolución
bioestratigráfica de la fauna presente. Lo más
destacable para esta tesis es que, por un lado
sitúan el límite de un ciclo de 2º orden en la
base de la secuencia deposicional del Turoniense
Superior; y por otro, reconocen por primera vez
la existencia de una ciclicidad interna dentro de
esta secuencia, identificando tres secuencias de
4º orden (conjuntos de parasecuencias).
Gil y García (1996) realizan un análisis
estratigráfico y secuencial de la cobertera
cretácica del borde sur del Sistema Central, en
el que organizan su registro sedimentario en 16
unidades litoestratigráficas, siete de ellas pro-
puestas por primera vez como miembros de ex-
tensión local, así como ocho secuencias
deposicionales que abarcan del Cenomaniense
al Campaniense. Reconstruyen una arquitectura
deposicional en forma de cuña, en la que se ob-
serva una reducción de espesor hacia el SO del
conjunto de la sucesión  (onlap en la base) y un
cambio lateral de facies carbonatadas a terrígenas
dentro de cada secuencia en el mismo sentido.
La secuencia del Turoniense Superior (Tu-Co) está
constituida por un conjunto de dolomías
tableadas y laminadas en bancos bien definidos
asimilables a la Fm. Tranquera, que descansa
sobre las Margas de Alcorlo, un nivel guía com-
puesto por margas verdes y dolomías arcillosas
brechificadas y con huellas de exposición
subaérea, en las que por primera vez se cita la
presencia discontinua de bancos de arenas blan-
cas de grano medio. Este nivel es interpretado
como una cuña de margen de plataforma (SMW),
asociada a un mínimo eustático.
Segura et al. (1996) realizan un corte
estratigráfico a lo largo de la Cordillera Ibérica
occidental, desde Siete Aguas (Valencia) a Santo
Domingo de Silos (Burgos) en el que reconocen
doce secuencias deposicionales de 3er orden
desde el Albiense Superior al Campaniense In-
ferior, señalando las principales unidades
litoestratigráficas que las componen. De todas
ellas, la 9ª secuencia corresponde al Turoniense
Superior – Coniaciense basal estando compues-
ta de NO a SE por la Fm. Muñecas, la Fm.
Tranquera y la parte inferior de la Capa Margas
de Alarcón en la Ibérica valenciana, presentan-
do una geometría en cuña con una reducción
del espesor en el mismo sentido. Ambos hechos
documentan la naturaleza atlántica de dicha se-
cuencia deposicional, que presenta en su base
relaciones de  biselamiento (toplap) de las se-
cuencias precedentes.
García-Hidalgo et al. (1997) realizan una
análisis secuencial del Cretácico Superior no ter-
minal en el borde septentrional de la Rama Cas-
tellana de la Cordillera Ibérica, organizando el
registro sedimentario en nueve unidades
litoestratigráficas y otras tantas secuencias
deposicionales dentro del intervalo
Cenomaniense Superior-Campaniense Inferior,
que correlacionan con las Cartas de ciclos
eustáticos de Haq et al., 1988 y Gräfe (1994).
Reconocen la secuencia deposicional del
Turoniense Superior constituida por las Fms.
Calizas bioclásticas de Muñecas y Calizas
dolomíticas de la Tranquera en cambio lateral
de facies, sin que sus límites litoestratigráficos
coincidan con los de la secuencia deposicional,
presentando ésta sendas discontinuidades inter-
nas. Al reconstruir la arquitectura estratigráfica,
resaltan por su importancia la discontinuidad
inferior, ya que observan en el conjunto de la
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sucesión analizada cambios en la distribución
de facies dentro entre las secuencias inferiores
y superiores, así como en el desarrollo y exten-
sión de estas secuencias, que conducen a un im-
portante mínimo eustático intra-turoniense. Este
mínimo está materializado a escala de aflora-
miento por bruscos cambios de facies, niveles
edáficos, margas verdes y probable presencia de
terrígenos.
Floquet (1998) realiza una actualización
de los datos de su tesis, adaptándolos a los prin-
cipios de la estratigrafía secuencial, mediante los
cuales reorganiza el registro sedimentario del
Cretácico Superior del margen de plataforma
septentrional del Surco Ibérico en cuatro ciclos
de 2º orden (LTC; Long Term Depositional Cycles)
coincidentes en número y límites con sus ante-
riores U.T.B.S. (Floquet, 1991). Introduce los ci-
clos de 3er orden (DC; Short Term Depositional
Cycles) establecidos en Alonso et al. (1993), a
los que añade uno más en el Campaniense para
dar un número final de trece ciclos, cuya edad
establece con gran detalle a partir de  biozonas
de ammonites. Aunque no muestra las
discontinuidades que delimitan los diferentes
ciclos, sitúa un límite de 2º orden (CB 8) a techo
de la secuencia deposicional del Turoniense Su-
perior (DC 7), enmarcándola dentro del contex-
to regresivo que impone el final del ciclo mayor
al que pertenece. Dentro de esta secuencia re-
conoce varios ciclos menores (4º orden ?) que
se apilan sucesivamente hacia el interior de la
cuenca (NO), mostrando una geometría de re-
lleno progradacional. No obstante, la disposición
estratocreciente de estos ciclos menores y su
acusado carácter tableado interno (Floquet op.
cit. Fig. 9, Pág. 352) sugieren otro tipo de con-
textos deposicionales, en los que el espacio de
acomodación se incrementa (ciclos
estratocrecientes) y el relleno es agradacional
(estratificación tableada).
Gräfe y Wiedmann (1998) realizan un tra-
bajo de síntesis sobre la estratigrafía secuencial
del Cretácico Superior de la Cuenca Vasco-
Cantábrica, estableciendo un modelo de
apilamiento sedimentario basado en la superpo-
sición de megasecuencias y secuencias
deposicionales.  En este trabajo destacan el ca-
rácter regresivo de la secuencia deposicional del
Turoniense Superior (UC 8/9) sobre la que man-
tienen un límite de 2º orden asociado a la pre-
sencia de una cuña de bajo nivel del mar (LSW)
que no encuentran en las secuencias inferiores,
aunque si señalan los fuertes reflectores que
emite el límite basal  (SB UC 8) de la secuencia
en las líneas sísmicas analizadas. Por otro lado,
señalan la baja proporción de siliciclásticos (ar-
cillas) en el HST de dicha secuencia, lo cual su-
ponen relacionado por el marcado carácter ex-
tensivo de la misma, inundando extensas zonas
del Surco Ibérico, e impidiendo de esta forma,
la llegada de fango terrígeno a las zonas de pla-
taforma externa. Este argumento entra en con-
flicto con el carácter regresivo anteriormente
comentado.
Segura et al. (1999) estudian el Cretácico
de la zona de conexión del Sistema Central y
Cordillera Ibérica, organizando el registro
sedimentario en ocho unidades litoestratigráficas,
dos de ellas con rango de “capa” y nueve secuen-
cias deposicionales de 3er orden, agrupadas en
dos ciclos transgresivo-regresivos de 2º orden
cuyo límite viene definido por la presencia
discontinua de un nivel de arenas blancas de
grano fino-medio (Capa Arenas de Somolinos).
Este nivel terrígeno se sitúa en la base de la se-
cuencia deposicional del Turoniense Superior4 ,
que la consideran definida por la Fm. Tranquera
en su integridad y por la Fm. Muñecas en cam-
bio lateral de facies hacia el NO.
Segura et al. (2001) relacionan la anato-
mía de los cuerpos sedimentarios en virtud de
la posición que ocupan con respecto al máximo
transgresivo (TM) del ciclo de 2º orden
transgresivo-regresivo, describiendo dos ejem-
plos en la Cordillera Ibérica en los que la posi-
ción de la TM es diferente: El Ciclo de 2º orden
Albiense Superior-Turoniense Medio compues-
to por seis secuencias de 3er orden, situándose
el TM en la quinta de ellas; y, el Ciclo de 2º or-
den Turoniense Superior-Campaniense Inferior,
compuesto por cinco secuencias deposicionales
en las que el TM  se sitúa en la segunda de ellas.
Señalan que las secuencias situadas por debajo
del TM se caracterizan por facies calcáreas o
dolomíticas regularmente estratificadas
4 en una posición estratigráfica similar al que en su día definiera Breman (1976).
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(tableadas) en bancos medios a finos muy bien
definidos; las secuencias que contienen el TM
presentan un carácter nodular y destacan por su
contenido fosilífero; y las secuencias por enci-
ma del TM son considerados los depósitos de la
etapa regresiva del ciclo de 2º orden y están po-
bremente estratificadas en bancos de gran ta-
maño, con desarrollo de clinoformas
progradantes no siempre observables. Lo más
importante del trabajo en nuestro caso, es que
la secuencia deposicional del Turoniense Supe-
rior pertenece al segundo megaciclo
transgresivo-regresivo, representando así, la eta-
pa transgresiva del mismo.
A la vista de los trabajos comentados, se
observa una clara evolución del conocimiento
de la estratigrafía del Cretácico en la Cordillera
Ibérica; en síntesis, esta última etapa de estu-
dios recientes comienza con el establecimiento
de unidades litoestratigráficas formales, evolu-
ciona hacia el análisis secuencial a través fór-
mulas intermedias (Unidades Tecto-
Biosedimentarias) que ya implican la definición
de unidades estratigráficas con un significado
genético; y, llega a nuestros días con amplios
trabajos regionales que abarcan la Cuenca Ibéri-
ca y establecen ciclos deposicionales de diferente
orden, así como sus cortejos sedimentarios, re-
construyendo la arquitectura estratigráfica del
Cretácico.
Por lo que respecta a los materiales de
esta tesis (Turoniense Superior), se observa que
son encuadrados en diferentes unidades
litoestratigráficas según las áreas de la cuenca:
Fms. Revilla de Pomar y Villaescusa de las To-
rres en el margen sur vasco-cantábrico; Fm.
Muñecas en la Ibérica septentrional; Fm.
Tranquera en la Ibérica central y oriental y en el
borde sur del Sistema Central; Fm. Castro de
Fuentidueña (parte superior) en el borde norte
del Sistema Central; y, Fm. Alarcón en la Ibérica
meridional. Estas unidades permiten explicar
satisfactoriamente el registro estratigráfico del
Turoniense Superior en los sectores de la plata-
forma estudiado, si bien en algunos casos se
observan grandes equivalencias entre varias uni-
dades y, en otros, sus relaciones laterales no
están claras.
En cuanto a la estratigrafía secuencial, es-
tos materiales comprenden una secuencia
deposicional de 3er orden, dentro de la cuál se
apunta una organización interna en secuencias
de menor rango. No obstante, falta por precisar
y caracterizar los límites de la secuencia mayor,
sus cortejos sedimentarios internos, así como el
número de secuencias menores, su rango y po-
sibilidades de correlación.
Antes de finalizar, hay que señalar la im-
portancia que han tenido durante las jornadas
de campo las Hojas del Mapa Geológico
1:50.000 2ª Serie y sus memorias explicativas,
que han permitido rastrear la traza cartográfica
de los materiales investigados, observar sus re-
laciones de facies, y buscar buenas secciones






· 277 Salas de los Infantes
· 314 Cilleruelo de Abajo
· 315 Santo Domingo de Silos
· 316 Quintanar de la Sierra
· 347 Peñaranda de Duero
· 348 San Leonardo de Yagüe
· 349 Cabrejas del Pinar
· 350 Soria
· 375 Fuentelcésped








· 456 Nava de la Asunción
· 457 Turégano
· 458 Prádena
· 482 Valverde del Majano
· 483 Segovia
· 507 El Espinar
 De todas ellas, destaca la Hoja nº 402,
Olombrada (Díaz de Neira et al., en prensa), en la
que se realiza un importante apunte
bioestratigráfico dentro la Fm. Dolomías de Ca-
ballar que cuestiona su anterior edad Coniaciense,
al asignarla por vez primera al Turoniense, en base
a la microfauna de ostrácodos que presenta.  
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4.1 Encuadre geográfico
La zona de trabajo a lo largo de la cual se
han estudiado los materiales del Turoniense Su-
perior se extiende sobre una superficie aproxi-
mada de 12.000 km2, a través de las provincias
de Burgos, Soria y Segovia (Fig. 4.1).
Cartográficamente, se localiza en las hojas
topográficas a escala 1:200.000 de la serie 2C
del S.G.E.: (5-3) Burgos, (5-4) Aranda del Due-
ro, (6-4)  Soria, (5-5) Segovia, (6-5); así como
en la hoja  (5-2) Reinosa para los afloramientos
más septentrionales.
Desde una perspectiva fisiográfica, com-
parte en buena parte las características
orográficas de la meseta castellana, con exten-
sas superficies planas labradas sobre materiales
terciarios, interrumpidas por los relieves mon-
tañosos del Sistema Carpetano de dirección NO-
SE, y los más suavizados del Sistema Ibérico que
con una dirección NNO-SSE, son el resultado
del encajamiento de la red fluvial cuaternaria.
Las formas de relieve que configuran las
sucesiones cretácicas en ambos sistemas mon-
tañosos vienen definidas por característicos re-
lieves en “cuestas” cuando se encuentran
estructurados y más frecuentemente, por “me-
sas” o “muelas” morfológicas, de techo plano y
planta circular o elongada, cuando se encuen-
tran subhorizontales o formando suaves pliegues
sinclinales.
4.2 Marco geológico
4.2.1 Configuración del Surco Ibérico
Desde un punto de vista geológico, los
sedimentos del Turoniense Superior aquí anali-
zados pertenecen al ámbito de la Cordillera Ibé-
rica y a su articulación por el N con la Cordillera
Vasco-cantábrica y, con el Sistema Central en la
zona centro. Mientras que el Sistema Central es
un rejuvenecimiento alpino de un antiguo
orógeno hercínico constituido por rocas ígneas
y metamórficas; las Cordilleras Ibérica y Vasco-
cantábrica son el resultado de la estructuración
alpina cenozoica de la Cuenca Ibérica, un estre-
cho y poco profundo surco intracontinental, con-
figurado en dos etapas de subsidencia tectónica
a favor de una zona de debilidad de dirección
NO-SE que dividió el núcleo principal de la Pla-
ca Ibérica en dos macizos emergidos: el Macizo
Hespérico al SO; y el Macizo del Ebro al NE.
La primera etapa de subsidencia tectónica
estuvo relacionada con la fragmentación de la
Pángea durante el Pérmico y Triásico Inferior
(Álvaro et al., 1979), como consecuencia de un
proceso de distensión cortical que provocó un
adelgazamiento de la corteza, generando cubetas
intramontañosas de dirección ibérica desconec-
tadas entre sí, rellenas por depósitos terrígenos
continentales (Facies Buntsandstein). La transi-
ción de una etapa de subsidencia tectónica a una
etapa de subsidencia térmica produjo la amplia-
ción del área de sedimentación durante el resto
del Triásico y, condujo a la formación de una
amplia cuenca sedimentaria en el E y SE de la
Placa Ibérica, que persistió hasta el Jurásico
Medio; representa una etapa de sedimentación
marina carbonatada (pocos terrígenos), en la que
alternaban facies someras y profundas. Durante
esta etapa, quedaron comunicados por primera
vez los dominios tethysiano y atlántico.
La segunda etapa de estructuración
tectónica en la Cuenca Ibérica tuvo lugar duran-
te el Jurásico Superior y el Cretácico Inferior. Se
relaciona con la apertura de la cuenca oceánica
en el Golfo de Vizcaya, que provocó la rotación
antihoraria de la Microplaca Ibérica y su trasla-
ción hacia el E, presentando los macizos
emergidos distintos vectores y módulos de des-
plazamiento. Este movimiento diferencial se con-
jugó en la Cuenca Ibérica con la formación de
un complejo graben compartimentado en um-
brales e importantes cubetas sedimentarias
(Cameros, Aliaga, Las Hoyas, Maestrazgo), re-
llenas nuevamente por sedimentos terrígenos
continentales (Facies Weald) con cierta influen-
cia marina de naturaleza tethysiana (Alonso &
Mas, 1993).
El cese de la segunda fase tectónica
distensiva y la transición a una nueva etapa de
subsidencia térmica, favoreció el relleno y
colmatación de las cubetas y permitió la confi-
guración durante el Cretácico Superior de una
única cuenca sedimentaria muy regular, somera
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y elongada, de dirección NNO-SSE, conectada
bien al margen cantábrico (atlántico) a partir de
la Falla de Losa, bien al margen tethysiano a par-
tir de la Fractura del Segre, o bien a ambos, exis-
tiendo en éste último caso nueva comunicación
entre los dos dominios. La cuenca estaba limita-
da por dos macizos emergidos de funcionamien-
to desigual: Macizo Hespérico al O y SO que se
mostraba activo aportando sedimentos terrígenos
(Facies Utrillas) a la cuenca; y, Macizo del Ebro al
NE que se manifestó por el contrario, como un
margen pasivo sin un aporte significativo de
terrígenos al sistema.
Figura 4.1.  Situación geográfica del área de estudio y localización de los afloramientos del Cretácico Superior.
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4.2.2  Factores que controlaron el
desarrollo de las plataformas
La sedimentación en la Cuenca Ibérica
durante el Cretácico Superior estuvo controlada
por el clima y por el juego entre el eustatismo y
la tectónica, ésta última derivada del contexto
global en el que se encuentra la Microplaca Ibé-
rica, primero con la continuada apertura del
Golfo de Vizcaya y la rotación antihoraria de la
placa y posteriormente, con el comienzo de la
estructuración de los Pirineos a partir del
Santoniense y de la propia Cuenca Ibérica a par-
tir del Campaniense.
Toda esta tectónica global condicionó len-
tamente las conexiones paleogeográficas ante-
riormente comentadas. Así, durante el Albiense
– Cenomaniense, la rotación de la microplaca
provocó su basculamiento hacia el NO, lo que
permitió la primera comunicación paleogeográfica
en el Cretácico entre los dominios tethysiano y
atlántico (Fig. 4.2). A finales del Cenomaniense,
el basculamiento de la microplaca en su conjun-
to (macizos emergidos y Cuenca Ibérica) es tan
acusado, que la Cuenca Ibérica dejó de estar co-
nectada al Tethys y se abrió hacia el margen
cantábrico. Esta configuración persistió hasta el
Santoniense Medio, momento en el que dio co-
mienzo la estructuración de los Pirineos, y la
microplaca bascula de nuevo, en esta ocasión
hacia el SO, nivelando la Cuenca Ibérica. Este
hecho favoreció una segunda comunicación en-
tre el Tethys y el margen cantábrico durante el
Santoniense Superior-Campaniense.
Pese a todo ello, el importante y conti-
nuado ascenso eustático del Cretácico Superior,
reconocido a escala global, fue un factor más
importante que los procesos tectónicos comen-
tados en el control y desarrollo de la sedimenta-
ción en la Cuenca Ibérica. Las sucesivas trans-
Figura 4.2.  Paleogeografía de la Microplaca Ibérica durante el Cenomaniense terminal. Elaborado a partir de
Dercourt et al. (2000).
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gresiones cretácicas dieron lugar a la formación
de sucesivas plataformas marinas de mar abier-
to en los márgenes tehysiano y cantábrico, pe-
netrando éstas dentro del Surco Ibérico (en fa-
cies más someras) con mayor o menor efectivi-
dad en función de la inclinación de la microplaca
hacia un margen u el otro.
El clima fue otro factor decisivo en la sedi-
mentación cretácica, común a todas las cuencas
sedimentarias de la Microplaca Ibérica; ésta ocu-
paba una posición paleogeográfica subtropical
entre los 20º-30º Latitud N (Dercourt et al.,
2000), dentro del ámbito del Tethys: un cintu-
rón marino tropical, ligeramente desplazado al
N del Ecuador, que estaba recorrido por una
corriente oceánica de aguas cálidas (Rat, 1982;
Martín-Chivelet, 1999). Estos aspectos, unidos
a la ausencia de corrientes frías procedentes de
latitudes boreales, determinaron un clima cáli-
do y húmedo (Rat, op. cit.; Floquet, 1991; Alonso
et al., 1993) durante el Cretácico Superior, si bien
en un contexto global, éste evolucionó a situa-
ciones más áridas y frías en el intervalo
Campaniense-Maastrichtiense (Huber, 1998).
Estás condiciones paleoclimáticas favorecieron
la proliferación de formas de vida (especialmen-
te comunidades bentónicas) en los áreas
pericontinentales del Tethys y con ello, a un gran
desarrollo de las plataformas carbonatadas.
4.2.3   La Plataforma del Turoniense
Superior
El basculamiento de la Placa Ibérica hacia
el NO, que se desarrolla a finales del
Cenomaniense, debido al proceso de rifting que
da lugar a la apertura del Golfo de Vizcaya, jun-
to con la caída eustática global acontecida du-
rante el Turoniense Medio (Haq et al., 1988;
Robaszynski et al. 1990; Handerbol et al., 1998),
provoca la desconexión de los dominios atlánti-
co y tethysiano a través de la Cuenca Ibérica,
quedando ésta conectada al primero de ellos a
través del margen cantábrico.
El subsiguiente ascenso eustático duran-
te el Turoniense Superior generó a un estrecho
brazo de mar, que penetró desde el Atlántico e
inundó amplias áreas de la Cuenca Ibérica, al-
canzando sus sectores centrales y meridionales
(Serranía de Cuenca), sin llegar a conectar con
el margen tethysiano (Fig. 4.3). La existencia de
este mar interior somero, unida a las condicio-
nes paleoclimáticas cálidas y húmedas que para
el Turoniense, disfrutaba la Microplaca Ibérica,
permitió el desarrollo de una plataforma
carbonatada plana, con una pendiente
deposicional muy baja y uniforme (sin barreras
sedimentarias significativas, ni rupturas de pen-
diente); estas características son comunes al res-
to de plataformas del Cretácico Superior de la
Cuenca Ibérica (Alonso et al., 1993). El mante-
nimiento de una baja pendiente deposicional
requiere de una tasa de producción de carbona-
tos uniforme a lo largo de toda la plataforma y/o
de sedimentos de grano fino que puedan ser
redistribuidos fácilmente por corrientes de flujo
de bajo régimen energético, desde áreas
proximales productoras a áreas más distales (Po-
mar, 2001).
La plataforma estaba abierta hacia el At-
lántico (Cuenca de Mena y Surco Vasco),
prolongándose hacia el SE en forma de cuña por
solapamiento costero sobre depósitos
carbonatados más extensivos de episodios
sedimentarios previos (Segura et al., 1996). Esta
configuración paleogeográfica determina la dis-
tribución de facies en la plataforma, con depósi-
tos carbonatados de plataforma interna distal en
sectores próximos al margen cántabro (Cordi-
llera Ibérica Septentrional), que pasan al SE a
dolomías (Cordillera Ibérica Central) con depó-
sitos terrígenos adosados al margen del Macizo
Hespérico (Sistema Central) y, a margas verdes
litorales y depósitos palustres y edáficos en la
Cordillera Ibérica meridional (Giménez, 1987;
Segura et al., op. cit.).
Si exceptuamos el dominio interno
carbonatado del sector septentrional de la Cuen-
ca Ibérica, en el resto el carácter somero de los
ambientes deposicionales dió lugar a un regis-
tro sedimentario bastante incompleto, con nu-
merosas interrupciones sedimentarias
(discontinuidades estratigráficas) que condicio-
naron una diagénesis precoz muy intensa y con
ello, una elevada proporción de dolomías.
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4.3  El Turoniense en el resto de
Cuencas Ibéricas
En la Cuenca Bética, El Cretácico aparece
bien representado en facies de plataforma se-
mejantes a las de la Cuenca Ibérica en el Domi-
nio Prebético; en el resto de los dominios
(Subbético, Zonas internas, Campo de Gibral-
tar), la sedimentación es característica de am-
bientes pelágicos de cuenca profunda, con pre-
sencia de turbiditas, radiolarios, foraminíferos
planctónicos,  lavas almohadilladas, desarrollo
de capas rojas (Vera & Molina, 1999), etc., que
recuerdan a otros cinturones orogénicos alpinos
(Alpes, Apeninos).
Los movimientos tectónicos del
Cenomaniense Medio-Superior, relacionados
con el basculamiento general de la Microplaca
Ibérica hacia el NO condujeron a una
somerización progresiva en el Prebético Exter-
no (Martín-Chivelet, 1990), solidaria con la de
la Cordillera Ibérica Meridional (Martín-Chivelet
& Giménez, 1993), así como una profundización
generalizada en el Prebético Interno. De ésta for-
ma, mientras que en éste último los depósitos
turonienses están formados por facies marinas
de plataforma abierta (Baena & Jerez, 1982); en
el Prebético Externo, incluyendo el Dominio de
Albacete, el Turoniense se presenta en facies li-
torales y supramareales con rasgos edáficos
(Martín-Chivelet & Giménez, 1993; Martín-
Chivelet, 1995) similares a las definidas en la
Ibérica Meridional (Fm. Alarcón; Vilas et al.,
1982).
En el Surco Pirenaico, El Turoniense se
engloba dentro de un amplio periodo
(Cenomaniense Medio–Santoniense Medio) de
estabilidad tectónica que favoreció el desarrollo
de plataformas carbonatadas en áreas someras
y neríticas (Simó, 1986) y de facies pelágicas en
zonas profundas de cuenca. Por encima del even-
to anóxico del límite Cenomaniense–Turoniense
(Caus et al., 1997), que supuso la desaparición
de la mayor parte de los organismos producto-
res de carbonatos en áreas de plataforma
(inhibiendo el desarrollo de éstas últimas), la
Figura 4.3.  Paleogeografía de la Microplaca Ibérica durante el Turoniense Superior. Elaborado a partir de datos
propios y de Dercourt et al. (2000), Floquet & Hennuy (2001), Giménez (1987)  y Martín-Chivelet (1995).
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sedimentación carbonatada se reanuda en áreas
neríticas durante el Turoniense Medio y Supe-
rior debido a la proliferación de una nueva co-
munidad de organismos bentónicos que contri-
buyeron al desarrollo de la plataforma (Ej. Fm.
Calizas de la Pardina; Caus et al., 1993) en la
zona Surpirenaica, cuyo espesor disminuye pro-
gresivamente hacia el E y SE; en zonas de cuen-
ca profunda (Zona Axial y Norpirenaica) la sedi-
mentación pelágica no cesó, dando lugar a po-
tentes sucesiones turbidíticas (Ej. Flysch gris;
Bilotte, 1985).
La Cuenca Vasco-cantábrica constituye la
prolongación hacia el O del Surco Pirenaico,
desarrollándose sobre el Golfo de Vizcaya y las
áreas septentrionales de la Microplaca Ibérica.
Ambas son el resultado de la apertura del Golfo
de Vizcaya durante la fase de rifting que tiene
lugar durante el Jurásico terminal y el Cretácico
Inferior, separando la Placa Ibérica y la Europea.
Durante el Cretácico Superior, la Cuenca Vasco-
cantábrica presenta dos grandes dominios
paleogeográficos: el Surco Vasco, situado al NE
en la zona central de la cuenca (enlazando al E
con la Zona de Falla Norpirenaica), caracterizán-
dose por depósitos pelágicos y turbidíticos; y, el
Margen septentrional de la Cuenca Ibérica situa-
do al SO del anterior, que está representado por
sedimentos de plataforma carbonatada abierta
hacia el N. Entre ambos, se sitúa la Cuenca de
Mena o Rampa Navarro-Cántabra (Floquet,
1991), que representa las zonas más externas
de la plataforma (margen continental y talud)
fuertemente subsidentes, donde se concentran
los mayores depocentros.
En el dominio del Margen Septentrional
Ibérico, el Turoniense está representado por su-
cesiones margosas con ammonites (Fms.
Hornillalatorre; Picofrentes); sucesiones mixtas
terrígeno-carbonatadas (Fm. Revilla de Pomar)
y por calizas bien estratificadas en la parte supe-
rior (Fms. Muñecas, Villaescusa de las Torres y
Cueva) que progradan hacia las zonas externas
de la plataforma mostrando una tendencia re-
gresiva (Floquet, 1998); en la Cuenca de Mena,
está representado por una sucesión de margas y
calizas con globotruncánidos e inocerámidos
(Fm. Valle de Mena; Amiot, 1982), que llega a
alcanzar un espesor de 1.300 m, dando paso en
el Surco Vasco (al NE) a facies calcáreas
turbidíticas y pelágicas con niveles cineríticos y
volcanoclásticos de la parte intermedia de la Fm.
Plencia (Castañares et al., 1997).
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5.1.  Concepto de “Ciclicidad” en el
registro sedimentario
El objetivo básico de la Estratigrafía es el
estudio de los materiales sedimentarios de la
corteza terrestre y de la organización y clasifica-
ción del registro sedimentario que aquéllos de-
finen, mediante el establecimiento de unidades
estratigráficas variadas, atendiendo a criterios
litológicos, sedimentológicos, de contenido
fosilífero o de significado temporal. Un tipo es-
pecial de unidades estratigráficas son las “Uni-
dades genéticas”, cuyo concepto fue planteado
formalmente por Sloss et al. (1949) al hablar de
las “Secuencias Estratigráficas” como el conjun-
to de materiales rocosos que representan episo-
dios concretos en la evolución de las cuencas
sedimentarias. Se trata de unidades con un sig-
nificado evolutivo particular, que pueden repe-
tirse en el Registro Estratigráfico por la reinci-
dencia en el tiempo de tales episodios o proce-
sos deposicionales.
El carácter repetitivo de muchos procesos
sedimentarios es un concepto ampliamente asu-
mido en el campo de la estratigrafía, pues fá-
cilmente podemos comprobar como a lo largo
del Fanerozoico (y probablemente también en
buena parte del Proterozoico), los medios
sedimentarios han tenido un comportamiento
similar al de nuestros días, repitiéndose en el
tiempo. Ya en los años 30, Brinkman (1932) ha-
bla con un significado temporal, de “ciclos
sedimentarios inducidos y autónomos”, en fun-
ción de si estaban influenciados o no por facto-
res externos a la propia dinámica sedimentaria.
Con posterioridad, Beervower (1964) introdujo
con un significado material los conceptos de
“autociclo” y “alociclo”, pero en este caso para
hacer referencia al conjunto de materiales
sedimentarios fruto de un evento deposicional
provocado por factores internos o externos a los
propios sistemas deposicionales.
El término “autociclo” ha ido evolucionan-
do hasta nuestros días, abandonando su prime-
ra acepción material y siguiendo dos caminos
diferentes: por un lado hace referencia a la na-
turaleza externa o interna a los sistemas
sedimentarios del conjunto de factores que pro-
vocan el impulso deposicional (Vera et al., 1989;
Vera, 1994); y por otro, adquiere un significado
temporal, aplicándose para todos aquellos pro-
cesos sedimentarios que se repiten en el tiem-
po, sin entrar a valorar como es esa repetición
(Schwarzacher, 2000).
Sin embargo, la repetición de los eventos
sedimentarios puede ser “estocástica”, es decir,
cuando no podemos establecer leyes de com-
portamiento al carecer de toda regularidad o
periodicidad (Ej. Fenómenos de avulsión en
medios fluviales); o puede ser “cíclica”, cuando
se repiten regularmente en el tiempo según un
periodo de recurrencia o frecuencia de repeti-
ción determinados, dando lugar a estratos o con-
juntos de estratos relacionados temporalmente.
Los eventos cíclicos son para Schwarzacher (op.
cit.) el resultado de sistemas sedimentarios di-
námicos y oscilantes. Este autor explica dichos
sistemas con el ejemplo del movimiento de un
péndulo ideal en el que no existe fricción ni por
tanto, pérdida de energía (Fig. 5.1). El movimien-
to del péndulo sigue una trayectoria constante,
denominada atractor, que se repite periódica-
mente en el tiempo. En la realidad, los sistemas
oscilantes implican un desplazamiento de ma-
sas (péndulo) y necesitan un aporte de energía
al sistema, ya que siempre existe algo de fric-
ción.
Las variaciones del nivel del mar (eustasia),
que generan ciclicidad en el registro sedimentario
y son debidas a factores climáticos globales, se
basan en los mismos principios; son generadas
por sistemas dinámicos oscilantes en los que la
masa es el volumen de agua de mares y océa-
nos, el atractor es la curva de variación del nivel
del mar y el aporte de energía al sistema es la
solar, causa de los procesos climáticos comen-
tados que tienen lugar sobre la superficie del
planeta.
Aunque, como se ha visto, el concepto de
ciclicidad en el registro sedimentario es una idea
longeva, no es hasta la segunda mitad de los años
70 cuando empieza a tomar cuerpo con el em-
puje que experimentan la estratigrafía sísmica
(Mitchum et al., 1977), y posteriormente la
estratigrafía secuencial (Vail et al., 1987). En am-
bos casos, se parte de una moderna concepción
del registro sedimentario: las variaciones relati-
vas del nivel del mar a lo largo de al menos los
últimos 255 Ma han quedado reflejadas en el
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registro sedimentario de puntos muy distantes del
planeta mediante cuerpos de roca relacionados
genéticamente y limitados por discontinuidades
sedimentarias. Esto permite subdividir y organi-
zar las sucesiones sedimentarias mediante el es-
tablecimiento de unidades estratigráficas
genéticas (secuencias deposicionales), con un
significado temporal, convirtiéndose en  una
importante herramienta de análisis estratigráfico,
que presenta una capacidad de resolución ma-
yor a la de los métodos estratigráficos clásicos y
supone una nueva forma de concebir el registro
estratigráfico.
5.2  La Estratigrafía Secuencial
5.2.1  Conceptos y términos
La estratigrafía secuencial se desarrolla a
partir de los conceptos de la estratigrafía sísmica,
en la que partiendo del análisis de reflexiones
sísmicas se reconstruye la arquitectura
estratigráfica de márgenes continentales pasivos
mediante el establecimiento de un nuevo tipo
de unidades estratigráficas. Es un método de aná-
lisis estratigráfico que pretende la diferenciación
de volúmenes de materiales (estratos y conjun-
tos de estratos) genéticamente relacionados den-
tro del relleno sedimentario de una cuenca, al
ser depositados durante un mismo evento
sedimentario. Estos conjuntos de estratos están
separados por superficies estratigráficas de re-
ferencia reconocibles en toda la cuenca, que son
resultado de eventos no-deposicionales (inte-
rrupciones sedimentarias), reflejando cambios
en las condiciones del medio sedimentario. Los
cuerpos de roca así definidos se denominan
“Unidades Genéticas” (Vail et al., 1987) y son
muy similares al concepto de “Secuencias
Deposicionales1 ” de Mitchum et al. (1977): par-
te de una sucesión estratigráfica relativamente
concordante de estratos genéticamente relacio-
nados, cuyo techo y muro son discontinuidades
o continuidades correlativas (paraconformidades)
hacia el interior de la cuenca. Son la expresión
material de fenómenos tectónicos, eustáticos y
climáticos globales y también de carácter local
o regional.
Figura 5.1.  Movimiento de un péndulo ideal en el que no existe pérdida de energía como ejemplo de un sistema
dinámico oscilante.  (a) y (c) Puntos de inflexión en el atractor del péndulo; (b) punto de máxima velocidad en el
desplazamiento del péndulo; (d) etapa de descenso de velocidad hacia “a”; (e) etapa de incremento de velocidad
hacia “c”; (f) etapa de descenso de velocidad hacia “c”; (g) etapa de incremento de velocidad hacia “a”.
1 término empleado en lo sucesivo.
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En un principio, la estratigrafía sísmica es-
tableció tres rangos de secuencias deposicionales
(1º, 2º, y 3er orden; Vail et al., 1977), cuyo nú-
mero se incrementó posteriormente a seis or-
denes de secuencias (Fig. 5.2), una vez que la
estratigrafía secuencial comenzó a aplicarse en
afloramientos; estos seis tipos de secuencias
están jerarquizados en función de la duración
temporal de los ciclos estratigráficos que repre-
sentan (Vail et al., 1991): 1) Secuencias de 1er
Orden o Megasecuencias, equivalentes a ciclos
deposicionales de duración superior a 50 Ma,
de origen tectono-eustático global relacionado
con la fragmentación a gran escala de la litosfera
continental y la inundación de áreas emergidas
(Vera, 1994); 2) Secuencias de 2º Orden, equi-
valentes a ciclos de 2-50 Ma, de origen igual-
mente tectono-eustático, relacionados con cam-
bios en la tasa de subsidencia, que originan gran-
des episodios transgresivo-regresivos; 3)
Secuencias de 3er Orden o Secuencias
Deposicionales s.s., equivalentes a ciclos de 0,5-
3 Ma, cuyo origen eustático global debido a fac-
tores tectónicos (Cloetingh, 1988; Miall, 1990)
y/o glacioeustáticos (Vail et al., 1991; Dewey &
Pitman, 1998) son discutidos; 4) Secuencias de
4º Orden o Conjunto de Parasecuencias, equiva-
lentes a ciclos de 100-500 Ka de origen
glacioeustático; 5) Secuencias de 5º Orden o
Parasecuencias, equivalentes a ciclos de duración
inferior a 100 Ka de origen igualmente
glacioeustático; y 6) Secuencias de 6º Orden, de
duración inferior también a 100 Ka, que pueden
corresponder a secuencias sedimentarias elemen-
tales de naturaleza autocíclica. Las secuencias
de 4º, 5º y 6º orden se interpretan como resul-
tado de fluctuaciones del nivel del mar provoca-
dos por cambios climáticos globales dentro de
la banda de frecuencias de Milankovitch
(Schwarzacher, 1993, 2000). Así mismo, se han
correlcionado secuencias de 3er orden con ci-
clos orbitales de excentricidad (400 Ka), si bien
en este caso, su origen es el resultado de la com-
binación de factores tectónicos (que determinan
su distribución espacio-temporal) y
paleoclimáticos (Strasser et al., 2000).
La base de la Estratigrafía secuencial ha sido
el reconocimiento de las secuencias de 3er or-
den (Mitchum et al., 1977). Estas secuencias se
han dividido tradicionalmente en Cortejos
sedimentarios (Van Wagoner et al., 1988), ha-
ciendo referencia al conjunto de materiales
sedimentarios formados bajo unas mismas con-
diciones del nivel del mar. En un primer momen-
to, se reconocieron tres tipos de cortejos dife-
rentes (Van Wagoner et al., op. cit.):
·  Cortejo de Bajo Nivel del Mar (Lowstand
System Tract; LST). Está representado por
sistemas deposicionales regresivos duran-
te una etapa de nivel del mar bajo, que
progradan hacia áreas de cuenca interna
con superficies de downlap basal y dispo-
sitivos de relleno progradacionales.
·  Cortejo Transgresivo (Transgressive System
Tract; TST). Generado durante la etapa de
ascenso eustático, está representado sis-
temas deposicionales retrogradantes hacia
el margen costero de la cuenca, mostrando
superficies de onlap costero en la base y
patrones de apilamiento sedimentario
estratocrecientes, retrogradantes (en
sintonía con los sistemas deposicionales) y/
o agradantes, puesto que en general, el es-
pacio de acomodación va a ser mayor que
el aporte sedimentario.
·  Cortejo de Alto Nivel del Mar (Highstand
System Tract; HST). Desarrollado durante
la etapa de nivel del mar alto; los sistemas
deposicionales se estabilizan mostrando
patrones de apilamiento
estratodecrecientes, agradacionales y
progradacionales. El exceso inicial de es-
pacio de acomodación favorece una ma-
yor continuidad de los procesos
sedimentarios y ello origina
amalgamamiento de estratos y secuencias
de depósito menores.
Posteriormente Posamentier et al. (1992),
definen una etapa adicional de regresión forza-
da como la traslación hacia la cuenca de la línea
de costa durante la caída eustática, siendo inde-
pendiente de un exceso de aporte de sedimen-
tos. Así mismo, Hunt & Tucker (1992) dan ex-
presión material a esta última etapa eustática,
definiendo entre el HST y el límite superior de la
secuencia de 3er orden, un Forced Regressive
Wedge System Tract (FRWST), generado por
parasecuencias aisladas de 4º y 5º orden, que
descienden desde la parte alta del talud de la
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plataforma hacia el fondo de cuenca, definiendo
un dispositivo progradante. Por lo tanto, a los cor-
tejos anteriores, se puede añadir un cortejo adi-
cional:
·  Cortejo de regresión forzada (Forced
Regressive System Tract; FRST). Formado
durante la etapa eustática regresiva que
marca el final de la secuencia; en este con-
texto, la tasa de aporte sedimentario tien-
de a superar la de acomodación, debien-
do el sistema redistribuir el exceso de
sedimentos hacia áreas externas adyacen-
tes. Se desarrollan sistemas deposicionales
progradantes que marcan una tendencia
regresiva acusada, con patrones de
apilamiento estratodecrecientes y dispo-
sitivos progradacionales.
Los límites de estos cortejos
sedimentarios están representados por superfi-
cies estratigráficas de referencia reconocibles a
escala de afloramiento: Límite Inferior de la Se-
cuencia (Lower Sequence boundary; LSB); Super-
ficie Transgresiva (Transgressive Surface; TS); Su-
perficie de Máxima Inundación Marina
(Maximum Flooding Surface; MFS); Superficie de
biselamiento basal (Downlap Surface; DLS); y,
Límite Superior de la Secuencia (Upper Sequence
Boundary; USB). La génesis de todas estas su-
perficies de referencia se comentan detallada-
mente en el apartado 5.2.2.
Recientemente, se ha individualizado un
nuevo cortejo sedimentario, reconocible en zo-
nas de plataforma externa y cuenca; está repre-
sentado por una sección condensada (condensed
section system tract, CSST; Carter et al., 1998),
generalmente de naturaleza margo-calcárea y
alto contenido en fósiles, señalando por un lado,
un desfase entre la superficie de inundación lo-
cal (Local Flooding Surface; LFS) y la  superficie
de biselamiento basal (Downlap Surface; DLS)2
y, por otro, la diferencia entre la LFS y el hori-
zonte de máxima inundación (Maximum
Flooding Horizon; MFH = MFS); éste CSST es
correlacionable con la sección condensada que
Van Wagoner et al. (1988) reconocen entre el
TST y HST e interpretan como  MFS. No obstan-
Figura 5.2.  Jerarquía de las secuencias deposicionales.
Elaborado a partir de Vera (1994).
2 considerada de forma pragmática en estratigrafía sísmica, como la superficie que limita el TST y el HST (Van
Wagoner et al., 1988).
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te, los niveles de condensación sedimentaria no
deben ser utilizados como criterio diagnóstico
de MFS, ya que no son exclusivas de éstas
(Kitamura, 1998), pudiendo aparecer asociadas
también a las TS y en la parte final de los HST
(Gräfe, 1994). Hacia zonas de plataforma inter-
na y borde de cuenca, el CSST desaparece, dan-
do paso a una superficie o nivel estratigráfico de
referencia de reducido espesor (MFS), razón por
la cual, no se va a considerar en este trabajo.
Por el contrario, otros autores simplifican
el número de cortejos sedimentarios, definien-
do un Cortejo Transgresivo (TST) y un Cortejo
Regresivo (RST; Catuneanu et al., 1998) separa-
dos por la MFS; dentro del RST distinguen una
parte inferior de regresión normal (HST s.s.) y
otra de regresión forzada (FRST), englobando a
techo el LST del siguiente episodio deposicional
y con ello, el límite superior de la secuencia
(USB).
Por último, en zonas de plataforma se pue-
de desarrollar un cortejo diferente a los ya des-
critos: Cuña de Margen de Plataforma (Shelf
Margin Wedge; SMW); se trata de un cortejo
sedimentario de bajo nivel del mar, semejante al
LST, pero que se desarrolla en áreas de platafor-
ma; está formado por un prisma sedimentario
con superficies de biselamiento basal (downlap)
y clinoformas progradantes típicas, desarrolla-
do sobre el límite inferior (LSB) de la secuencia.
 El carácter alocíclico de la mayor parte de
las secuencias deposicionales convierte a la
estratigrafía secuencial en un preciso método de
análisis estratigráfico que permite, en un siguien-
te paso, el desarrollo de una escala
cronoestratigráfica global basada en la datación
de las discontinuidades de origen eustático, que
limitan las secuencias deposicionales (Vail et al.
op. cit.). La datación de éstas superficies, tem-
poralmente isócronas, se realiza mediante crite-
rios bioestratigráficos, magnetoestratigráficos y
radiométricos, permitiendo: elaborar cartas
cronoestratigráficas de variaciones eustáticas en
las que se muestra la curva de cambios relativos
del nivel del mar por solapamientos costeros
(onlaps); y, organizar el registro sedimentario de
los márgenes pasivos continentales mesozoicos
y cenozoicos en secuencias deposicionales de
diferente rango, precisando la edad de las mis-
mas. De entre ellas, destacan  para el presente
trabajo: la Carta Global de Ciclos Eustáticos de
Haq et al. (1988); la Carta de Robaszynski et al.
(1990, 1993) para el Cenomaniense-Turoniense
de la plataforma tunecina; la  Carta de Gräfe
(1994) para la Cuenca Vasco-cantábrica; y la
Carta Cronoestratigráfica Secuencial para las pla-
taformas meso-cenozoicas europeas de
Handerbol et al. (1998).
5.2.2  Génesis de las Secuencias
Deposicionales
Las oscilaciones del nivel del mar generan
variaciones en el espacio de acomodación de la
cuenca y una serie de procesos sedimentarios
que pueden ser reconocidos por la presencia de
sedimentos o de superficies de discontinuidad,
en función de la relación existente entre el apor-
te de sedimentos y el espacio para acomodar-
los. Un ascenso del nivel del mar genera un es-
pacio de acomodación que tiende a ser rellena-
do con sedimentos de diferentes sistemas
deposicionales, permitiendo el desarrollo de la
secuencia deposicional. Por el contrario, una
caída eustática produce una interrupción
sedimentaria que queda reflejada de forma ins-
tantánea a escala geológica, mediante una dis-
continuidad estratigráfica de tipo diferente en
función de la magnitud de la caída.
Se han establecido dos clases de
discontinuidades que permiten subdividir, a su
vez,  las secuencias deposicionales en función
del tipo de discontinuidad sobre la que se desa-
rrollan (Vail et al., 1984; Van Wagoner et al.,
1988): a) las discontinuidades o límites de se-
cuencia de tipo-I están relacionadas con gran-
des descensos del nivel del mar, que originan la
emersión de toda la plataforma sedimentaria3 ,
de manera que, a pie de talud (cuenca interna) y
sobre dicha discontinuidad, se puede desarro-
llar un prisma sedimentario de bajo nivel del mar
(LST), asimilable desde un punto de vista
genético al siguiente episodio eustático; duran-
te el posterior ascenso del nivel del mar se desa-
rrollan dispositivos retrogradantes en áreas de
3 o gran parte de ella, si presenta un gradiente elevado.
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plataforma, mostrando importantes relaciones
de onlap basal sobre la superficie de disconti-
nuidad; b) las discontinuidades o límites de se-
cuencia de tipo-II están relacionadas con des-
censos menores del nivel del mar y provocan la
emersión parcial de la plataforma; representado
una parada eventual en los procesos
sedimentarios que conlleva el desarrollo de hard-
grounds, procesos edáficos y superficies de
carstificación (plataformas carbonatadas) en
áreas someras emergidas, así como una cuña de
bajo nivel del mar (SMW) en el margen de la
plataforma. En ambos casos existe además una
traslación de los cinturones de facies hacia áreas
más marinas, lo que en el registro sedimentario
queda puesto de manifiesto por bruscos cam-
bios de facies en la vertical.
No obstante, la tectónica local es un factor
de distorsión que puede transformar las
discontinuidades de Tipo II en Tipo I, de forma
que, relaciones internas de onlap y toplap pue-
den ser resultado de movimientos tectónicos (Ej.
basculamientos) y no tanto de la respuesta de
los medios deposicionales a las fluctuaciones del
nivel del mar. Esto es especialmente importante
en cuencas de antepaís (Luterbacher et al., 1991),
otras cuencas intracontinentales y márgenes
costeros, donde pequeños movimientos
tectónicos, compactación sedimentaria,
subsidencia térmica, etc., asociados a la mayor
abundancia e importancia de los episodios de
interrupción sedimentaria generan dichas rela-
ciones.
Independientemente de su frecuencia o
rango, las variaciones del nivel del mar pueden
representarse a partir de una curva sinusoide
ideal (Fig. 5.3), en la que se suceden alternativa-
mente episodios del nivel del mar bajo y alto,
respecto a un eje de referencia que representa
una tasa de subsidencia constante. En la curva
de variación eustática se reconocen tramos as-
Figura 5.3. Esquema de las diferentes etapas en la génesis de una secuencia deposicional durante un ciclo eustático
completo, admitiendo una tasa de aporte sedimentario y de subsidencia constantes. (1) Máximo Eustático; (2)
Mínimo Eustático; (3) Máxima Tasa de Descenso Eustático; (4) Mínima Tasa de Cambio Eustático; (5) Máxima Tasa
de Ascenso Eustático; (SB) Discontinuidad Estratigráfica que señala un Límite de Secuencia; (TS) Superficie
Transgresiva; (SMM) Superficie de Máxima Marinidad; (SME) Superficie de Máxima Extensividad; (FRST) Cortejo
Sedimentario de Regresión Forzada; (HST) Cortejo Sedimentario de Alto nivel del Mar; (TST) Cortejo Sedimentario
Transgresivo; (LST) Cortejo Sedimentario de Bajo Nivel del Mar; (SMW) Cuña de Margen de Plataforma.
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cendentes y tramos descendentes separados por
picos de máximo y mínimo eustático, que re-
presentan respectivamente el final de un ascen-
so y el comienzo del descenso, y viceversa. La
intersección de la curva con el eje de referencia
en una posición intermedia dentro de cada tra-
mo define un punto de inflexión que marca un
cambio en la tasa de ascenso o descenso del
tramo considerado: a partir de un mínimo
eustático, se inicia un tramo de ascenso del ni-
vel del mar, cuyo valor irá aumentando (mayor
pendiente de la curva)  hasta el punto de in-
flexión, para a continuación disminuir de mane-
ra progresiva (pendiente más suave), alcanzan-
do un valor cero en el máximo eustático; sobre-
pasado éste, comienza el tramo de descenso en
el que el valor de la caída eustática se incrementa
progresivamente hasta el nuevo punto de in-
flexión, a partir del cual va disminuyendo hasta
hacerse igual a cero en el mínimo eustático co-
rrespondiente. Si representamos gráficamente
estos conceptos obtenemos una segunda curva
de tasa de cambio eustático (Posamentier et al.,
1988), en la que el valor cero coincide con los
picos de máximo y mínimo eustático de la curva
anterior, en tanto que los valores de máxima y
mínima tasa de cambio coinciden con los pun-
tos de inflexión de los tramos de ascenso y des-
censo respectivamente.
 Estos elementos conceptuales permiten
explicar la génesis de las secuencias
deposicionales, pues todos ellos quedan repre-
sentados materialmente en el registro mediante
sedimentos y superficies estratigráficas de refe-
rencia. Suponiendo una ausencia de actividad
tectónica y una tasa de subsidencia y de aportes
sedimentarios constantes, un descenso del ni-
vel del mar genera una discontinuidad
estratigráfica (SB), que será de tipo I ó tipo II en
función de la magnitud de la caída. En general,
esta discontinuidad tiende a coincidir con el pun-
to de inflexión de la curva de descenso, pues
éste representa el momento de mayor intensi-
dad de la caída, y por tanto, aquel en el que la
tasa de descenso tiende a igualar o incluso su-
perar a la de subsidencia, produciendo en un
caso la inhibición de los procesos deposicionales
(interrupción sedimentaria) debido a unas con-
diciones de somerización extremas y, en otro, la
emersión parcial o total de la plataforma, que
puede ir acompañada de procesos erosivos en
áreas someras.
Por debajo del punto de inflexión, la tasa
de descenso disminuye y con ello, el espacio de
acomodación empieza a aumentar debido al
efecto constante de la subsidencia. Incluso si el
descenso es importante (tipo I), se suele depo-
sitar un prisma sedimentario (LST) en posicio-
nes de cuenca interna, o bien, una cuña de mar-
gen de plataforma (SMW) en áreas externas de
ésta (tipo II), aun cuando nos encontremos en
una etapa eustática de nivel del mar bajo. Sobre-
pasado el mínimo eustático, se invierte el signo
de la curva y el nivel del mar comienza a ascen-
der, registrándose un salto brusco en la tasa de
incremento del espacio de acomodación, debi-
do a que al ascenso eustático que acaba de dar
comienzo, se suma el efecto (en el mismo senti-
do) que ejerce la subsidencia. Ello genera una
nueva superficie de referencia isócrona en toda
la cuenca, denominada Superficie Transgresiva
(TS) o Superficie de Inundación Marina Mayor (Van
Wagoner et al., 1988), pudiendo ser erosiva so-
bre los materiales infrayacentes hacia el margen
costero, en cuyo caso se conoce como
Ravinement Surface (RS; Devine, 1991).
La TS se genera en el momento en el que
el nivel del mar sobrepasa el mínimo eustático;
marca el inicio de una etapa eustática transgresiva
en la que por un lado, la tasa de ascenso eustático
se incrementa de forma progresiva y con ella, el
espacio de acomodación; y por otro, como con-
secuencia de lo anterior, se  produce una
retrogradación de los cinturones de facies hacia
los márgenes de la cuenca. La tasa de ascenso
eustático alcanza su valor máximo en el punto
de inflexión de la curva de ascenso, momento
en el cual se genera una tercera superficie
estratigráfica de referencia, la Superficie de Máxi-
ma Inundación (MFS; Van Wagoner et al., op.
cit.) o Superficie de Máxima Marinidad4  (SMM).
Esta nueva superficie representa el momento de
máxima inundación de la plataforma, o si se pre-
fiere, de carácter más marino de todo el episo-
dio eustático; queda materializada por una
retrogradación máxima de los cinturones de fa-
cies. En zonas de cuenca y plataforma externa,
4 término empleado en este trabajo; ver  5.2.4.
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suele coincidir con la formación de un nivel de
condensación sedimentaria y fosilífero y fosilífera
(consecuencia de las nuevas condiciones am-
bientales y de la migración de los medios
sedimentarios, que influye decisivamente en la
productividad de carbonatos), y con una ruptu-
ra sedimentaria en la evolución vertical de las
facies en áreas de plataforma somera.
La SMM da paso a una nueva etapa
eustática de nivel del mar alto, en la que la tasa
de ascenso eustático comienza a disminuir de
forma progresiva hasta hacerse igual a cero en
el pico de máximo ascenso eustático, al tiempo
que tiene lugar el relleno sedimentario del espa-
cio de acomodación creado durante la anterior,
que alcanzó su valor máximo en la base del mis-
mo. El pico de máximo eustático representa un
cuarto horizonte estratigráfico de referencia, la
Superficie de Biselamiento Basal (DLS) o como
denominaremos en este trabajo Superficie de
Máxima Extensividad (SME); refleja el momento
del nivel del mar más alto de todo el episodio
eustático, y por tanto, el de mayor extensión
(inundación) sobre el borde costero de la plata-
forma; a partir del mismo, el nivel del mar se
estabiliza y comienza a descender, iniciando una
última etapa eustática regresiva, que culmina con
la génesis de una nueva discontinuidad
estratigráfica (SB) en el momento en que la tasa
de descenso eustático es máxima (punto de in-
flexión de la curva de descenso), marcando el
final de la secuencia deposicional y el comienzo
de la siguiente.
Se trata de un modelo idealizado en el que
sólo se han considerado las variaciones del ni-
vel del mar. Si introducimos las otras dos varia-
bles que intervienen en el sistema –subsidencia
y aporte sedimentario–, el modelo puede variar
ligeramente, modificando los patrones de relle-
no y desplazando (adelantando) las diferentes
superficies estratigráficas de referencia de los
puntos de inflexión y cambio de la curva eustática
(Homewood et al., 1992). En cualquier caso,
permite reconocer la existencia de cuatro eta-
pas sedimentarias en la génesis de una secuen-
cia deposicional, en las que los sistemas
deposicionales, agentes responsables de los pro-
cesos sedimentarios, dependerán de la polari-
dad de la curva eustática y de su tasa de cambio.
Estas etapas son asimilables a los cortejos
sedimentarios descritos en el apartado anterior,
si bien en su definición formal (Van Wagoner et
al., op. cit.; Vera, 1994), éstos cortejos tienen
un sentido más material, en el que se hace refe-
rencia explícita al conjunto de sistemas
deposicionales contemporáneos formados bajo
unas mismas condiciones del nivel del mar. De
cualquier forma, se trata de subdivisiones inter-
nas de las secuencias deposicionales, con una
expresión material en el registro sedimentario y
un significado temporal y genético propio.
El LST se desarrolla durante la etapa
eustática de nivel del mar bajo (Fig. 5.3), situán-
dose entre la discontinuidad que marca el co-
mienzo de la secuencia (LSB) y la superficie
transgresiva (TS); el TST se genera durante la
etapa eustática transgresiva, entre la TS y la
SMM; el HST durante la etapa eustática de nivel
del mar alto, acotada entre la SMM y la SME, en
la cual la tasa de incremento eustático disminu-
ye de forma gradual, lo que unido al relleno
sedimentario provoca la pérdida progresiva del
espacio de acomodación, generándo dispositi-
vos de relleno estratodecrecientes y
agradacionales; sólo si la tasa de aporte
sedimentario supera a la de acomodación, ten-
drá lugar la progradación de sedimentos y siste-
mas deposicionales; por último, el FRST se de-
sarrolla durante la etapa eustática regresiva fi-
nal, localizada entre la SME y la discontinuidad
de techo de la secuencia (USB); corresponde a
un episodio en el que, sobrepasado el punto de
máximo ascenso eustático, el nivel del mar co-
mienza a descender, acelerando la pérdida de
espacio de acomodación.
Este modelo, establecido para explicar la
génesis de secuencias deposicionales de 3er or-
den, es válido así mismo, para secuencias de
menor rango. Los conjuntos de parasecuencias
(4º orden) y parasecuencias (5º orden) descri-
tos en este trabajo, no están limitados por su-
perficies de inundación marina (marine flooding
surface; mfs) o superficies transgresivas (TS)
como las parasecuencias estándar (Van
Wagonner et al., 1988); en lugar de ello, son
parasecuencias limitadas por discontinuidades
estratigráficas (también llamadas parasecuencias
simples por Vail et al., 1991), consideradas como
el mejor esquema de trabajo descriptivo (Walker,
1990). Dentro de ellas, es posible reconocer las
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mismas etapas evolutivas de un episodio
eustático, aunque de menor rango, estando for-
madas por cortejos sedimentarios similares a los
descritos anteriormente.
El modelo genético deriva de aquellos de-
sarrollados a partir de la estratigrafía sísmica
(Mitchum et al., 1977; Haq et al., 1987;
Posamentier et al., 1988; Van Wagoner et al.,
1988; Vail et al., 1991; etc.), especialmente a la
hora de explicar el origen de las secuencias
deposicionales a partir de cortejos sedimentarios,
en su doble significado temporal y material. No
obstante, difiere de aquéllos en el número de
cortejos fundamentales y superficies
estratigráficas de referencia consideradas; inicial-
mente la menor capacidad de resolución de la
estratigrafía sísmica no permitía distinguir entre
la MFS (SMM) y la DLS (SME), interpretándose
como una única superficie que separaba un TST
de un HST (diferente en parte al aquí definido);
este HST estaba formado por dispositivos de
relleno con clinoformas progradantes y relacio-
nes geométricas de downlap, que son más pro-
pias de un FRST. El que en estratigrafía sísmica
no quepa tal distinción, no quiere decir que sen-
das superficies estratigráficas (SMM y SME) no
existan, ni que tengan un significado genético
muy diferente (Carter et al., 1998) y, puedan ser
identificadas al incrementar la capacidad de ob-
servación (Estratigrafía Secuencial de Alta Reso-
lución; ESAR) o cambiar de tipo de cuenca.
5.2.3  Precisiones del modelo
estratigráfico secuencial
Las plataformas carbonatadas cretácicas
desarrolladas en el Surco Ibérico son
sustancialmente diferentes a las de margen con-
tinental pasivo sobre las que se definieron los
primeros modelos de estratigrafía secuencial. La
Cuenca Ibérica es un estrecho y somero surco
intracontinental en forma de saco, inundado en
repetidas ocasiones como consecuencia del con-
tinuado ascenso del nivel del mar que tuvo lu-
gar a escala global durante el Cretácico Superior
(Rat, 1982). En función del basculamiento de la
Microplaca Ibérica, la entrada del mar tuvo lu-
gar a través del margen tethysiano (SE) o atlánti-
co (NO), existiendo en varias ocasiones comu-
nicación plena entre ambos (ver Capítulo 4).
En concreto, la plataforma del Turoniense
Superior está restringida por tres márgenes con-
tinentales (Macizo del Ebro, Macizo Hespérico
y áreas emergidas meridionales del Surco Ibéri-
co), con una comunicación más o menos estre-
cha al NO, a través de la Cuenca Vasco-
Cantábrica. El área de estudio representa am-
bientes internos (nearshore) de una plataforma
plana de escasa profundidad y pendiente muy
uniforme y baja, con desarrollo de sistemas
deposicionales terrígeno-costeros hacia el bor-
de SO (Macizo Hespérico); debido a su carácter
somero, es muy sensible a las oscilaciones del
nivel del mar, lo que unido a la naturaleza mixta
de los sedimentos, la convierten en la zona de la
plataforma donde mejor se registran material-
mente las discontinuidades estratigráficas que
conforman los límites de las secuencias
deposicionales de diferente rango.
En estas áreas, el límite inferior de la se-
cuencia de 3er orden, viene representado gene-
ralmente por la TS, a través de una discontinui-
dad estratigráfica de naturaleza variada: discor-
dancia erosiva, disconformidad, encostramiento
ferruginoso y cualquier otra superficie que re-
fleje una interrupción sedimentaria. Hacia el in-
terior de la cuenca, la TS se puede desarrollar
sobre una SMW en el margen de plataforma, o
bien, sobre un LST a pie de talud, en cuyo caso
constituye una superficie de referencia interna
de la secuencia deposicional, existiendo otra
previa que define el límite inferior de la secuen-
cia (USB).
La presencia de un cortejo sedimentario
de bajo nivel del mar en áreas de plataforma o
talud va a depender de la magnitud de la caída
eustática. Si ésta es importante, la plataforma
quedará emergida y se depositará un prisma
sedimentario (LST), en áreas de cuenca profun-
da donde existe espacio de acomodación sufi-
ciente para ello. Si por el contrario, la caída
eustática es de pequeña envergadura, o se reali-
za de forma lenta, de modo que plataforma no
llega a emerger completamente, la sedimenta-
ción disminuye pero puede no interrumpirse,
depositándose una SMW en un contexto
eustático de bajo nivel del mar similar al del LST,
pero desarrollado en las  zonas externas o inter-
nas más distales de la plataforma (Fig. 5.4).
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En general, la producción de sedimento
carbonatado disminuye en las areas proximales
de la plataforma debido a que la superficie del
fondo marino en contacto con la “fábrica” de
carbonatos se reduce (Robertson & Loucks,
1994). La baja tasa de sedimentación y la expo-
sición subaérea provocan la progradación de los
márgenes hacia la cuenca y con ello, la migra-
ción de los medios siliciclásticos costeros, cu-
yos depósitos pueden verse incrementados por
la reactivación de los sistemas fluviales conti-
nentales, provocada ésta última por el descenso
del nivel de base de aquéllos. La presencia de
terrígenos en áreas de plataforma externa es in-
dicativa, no sólo de un importante descenso del
nivel del mar, sino también de climas húmedos
que permitan el funcionamiento de tales siste-
mas fluviales, ya que en condiciones áridas se
produce en su lugar el desarrollo de evaporitas.
Así mismo, las condiciones climáticas húmedas
favorecen los procesos de carstificación y
dolomitización temprana sobre las áreas de pla-
taforma que permanezcan emergidas.
De lo anterior, se deduce que el TST de-
bería constituir en muchos casos el primer cor-
tejo sedimentario carbonatado de la secuencia
deposicional en estos ambientes de plataforma
interna o proximal; estaría compuesto principal-
mente por depósitos carbonatados tractivos de
naturaleza bioclástica, con abundancia relativa
de glauconita autigénica, cuya proporción crece
hacia techo (Amorosi, 1995).
La SMM (equivalente a la MFS) define el
límite superior del cortejo anterior y da paso al
HST, reflejando la ruptura sedimentaria que se
produce en la plataforma como consecuencia de
la retrogradación mayor de los cinturones de fa-
cies, sobrevenida de forma repentina en el mo-
mento en el que la tasa de ascenso eustático es
máxima (punto de inflexión de la curva de as-
censo). Dicha retrogradación debe introducir im-
portantes modificaciones en la dinámica de los
sistemas deposicionales, de la biota y, en defini-
tiva, de los sistemas de producción de carbona-
tos (desplazamiento lateral, si no destrucción).
Todos estos elementos necesitan un tiempo de
respuesta para acomodarse a las nuevas condi-
ciones ambientales.
De esta forma, se produce un desfase en-
tre el momento de mayor tasa de incremento
eustático y la reanudación de la sedimentación
que, en dominios someros de plataforma inter-
na, se traduce en el desarrollo de una superficie
de ralentización y/o interrupción sedimentaria,
mientras que en áreas de plataforma externa y
cuenca dá lugar a un nivel de condensación
sedimentaria. Cuando la sedimentación se res-
tablece, lo hace en un contexto sedimentario
diferente, dentro de ambientes sedimentarios
más marinos o distales, cambiando de forma
brusca las facies y los patrones de relleno (cor-
tejo sedimentario diferente).
Por encima se desarrollará la SME (equi-
valente a DLS), interpretándose como el momen-
to de máximo avance de la línea de costa hacia
tierra, o si se prefiere, de máxima extensión de
los dominios marinos sobre el margen costero
Figura 5.4.  Arquitectura deposicional ideal de una secuencia de 3er orden a lo largo de una sección longitudinal
de una plataforma carbonatada plana, de pendiente baja y uniforme, en la que se muestra la disposición de los
cortejos sedimentarios y de las superficies estratigráficas que los limitan. Modelo elaborado a partir de los datos de
esta memoria y de autores previos.
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de la plataforma (Fig. 5.4). Representa la expre-
sión material del pico de máximo ascenso
eustático, a partir del cual, el nivel del mar em-
pieza a descender; marca el final del HST y el
comienzo del FRST, que muestra dispositivos de
relleno progradacionales en un contexto regre-
sivo. En la práctica, ambos cortejos son muy di-
fíciles de diferenciar, debido a que la SME no
queda materializada en el registro sedimentario
de forma tan clara como las superficies
estratigráficas anteriores (SMM, TS, SB); su re-
conocimiento se debe hacer con respecto al
borde costero de la cuenca, lo cual en principio
no debería ser muy problemático si no fuera
porque en estos dominios los procesos erosivos
pueden ser importantes (estructuras de toplap,
ravinement surfaces, discordancias costeras).
Los HST están formados por depósitos
exclusivamente carbonatados (salvo en el mar-
gen costero), destacando la ausencia de facies
mixtas o terrígenas en la parte superior de los
mismos que podrían ser indicativos de un FRST.
La SME no queda materializada  en la sucesión
estratigráfica de forma tan clara como las super-
ficies de referencia anteriores, de manera que
en la evolución vertical de facies se observa una
somerización continua hacia techo, sin cambios
significativos, así como una progradación de los
sistemas deposicionales, tendencias ambas que
son comunes al HST y FRST. Por esta razón, en
la práctica, diferenciaremos un HST en sentido
amplio, siendo conocedores de que contiene un
FRST en su parte superior. Ambos cortejos po-
drán ser diferenciables a través de la correlación
entre los diferentes sectores de la plataforma
estudiada.
El análisis estratigráfico secuencial de alta
resolución debe permitir reconocer dentro de la
secuencia de 3er orden, una organización inter-
na en secuencias deposicionales de menor ran-
go (Ej. parasecuencias y conjuntos de
parasecuencias), mostrando patrones de
apilamiento sedimentario diferentes en función
del cortejo sedimentario de 3er orden en el que
se encuadran; la SMW estará compuesta por
conjuntos de secuencias menores con dispositi-
vos progradacionales hacia el interior de la pla-
taforma; en el TST los conjuntos de
parasecuencias deben mostrar un espesor cre-
ciente a techo debido al incremento del espacio
de acomodación, con patrones agradacionales
en zonas de plataforma interna y
retrogradacionales sobre el margen costero; y,
en el HST, los conjuntos de parasecuencias mos-
trarán los mayores espesores en la base, dismi-
nuyendo progresivamente hacia techo, reflejo de
la disminución del espacio de acomodación; su
dispositivo de relleno será agradacional, si bien
en la parte alta del HST (FRST) puede pasar a ser
progradacional.
Como se comentó en el apartado 5.2.2.,
las parasecuencias y conjuntos de
parasecuencias se explican como resultado de
variaciones eustáticas de menor rango,
pudiendose reconocer en ellas las mismas eta-
pas evolutivas que caracterizan los episodios
eustáticos de 3er orden y por tanto, cortejos
sedimentarios y superficies estratigráficas de
referencia similares, alguna de las cuales pue-
den coincidir con las superficies de referencia
que limitan los cortejos de orden menor (Ej. 3er
orden). Esto puede generar una superposición
de cortejos de rango diferente, de manera que,
un mismo conjunto de estratos representen al
mismo tiempo dos cortejos sedimentarios de
diferente signo (García-Hidalgo et al., 1996).
5.2.4  Terminología empleada
La nomenclatura utilizada para el análisis
secuencial es la establecida por Van Wagoner et
al. (1988), Posamentier et al. (1988), Vail et al.
(1991) y otros autores, cuyo uso hoy en día está
ampliamente extendido en el campo de la
estratigrafía. Para no complicar en exceso la no-
menclatura con la definición de nuevos térmi-
nos, se utilizarán las abreviaturas anglosajonas
de los ya conocidos; tan sólo se redefine las Su-
perficies de Máxima Inundación (MFS) y de
Biselamiento Basal (DLS), que pasan a denomi-
narse en este trabajo Superficie de Máxima
Marinidad (SMM) y Superficie de Máxima
Extensividad (SME), respectivamente; el objertivo
es doble: por un lado, diferenciar el horizonte
de máxima marinidad del episodio eustático de
3er orden (SMM) de las superficies de máxima
inundación (mfs) de los conjuntos de
parasecuencias internos; y por otro, diferenciar
de forma clara la SMM de la SME dentro de la
secuencia deposicional. La SMM representa el
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nivel de carácter más marino o externo de los
ambientes deposicionales y separa el cortejo
transgresivo (TST) del de alto nivel del mar (HST).
A escala de afloramiento, no se reconocen en
dicho límite (SMM) relaciones de biselamiento
basal (downlap). La SME describe el nivel de
máxima expansión marina sobre el margen con-
tinental; dicho de otra forma, representa el mo-
mento de máximo avance o penetración de la
línea de costa hacia tierra dentro de un episodio
eustático completo. No es reconocible a escala
de afloramiento, sino a través de la correlación
de amplios sectores de la cuenca sedimentaria,
especialmente los de margen costero; en nues-
tro caso, se localiza dentro del HST.
El intervalo estratigráfico estudiado corres-
ponde a una secuencia deposicional de 3er or-
den, que pasa a denominarse Secuencia
deposicional del Turoniense Superior (SD-1), in-
dependientemente del hecho de que, como ya
se discutirá más adelante, el tramo superior de
la misma pueda tener una edad Coniaciense In-
ferior. Los conjuntos de parasecuencias (4º or-
den) contenidas en la secuencia anterior se defi-
nirán alfanuméricamente con caracteres en ma-
yúsculas a los que se añade un dígito al de la
secuencia que los contiene (SD-1.1, SD-1.2; SD-
1.3 y SD-1.4; (Fig. 5.5). Así mismo, las
parasecuencias  de 5º orden se definirán  em-
pleando caracteres en minúsculas y dos dígitos;
el primero hará referencia al conjunto de
parasecuencias que los contiene y el segundo, a
la posición que ocupan dentro de dicho conjun-
to (Ej. sd-1.1; sd-3.4). El mismo procedimiento
se empleará para las parasecuencias de 6º or-
den, añadiendo un tercer dígito (Ej. sd-1.1.1; sd-
3.4.2). Los límites de secuencia (sequence
boundary; SB) se definirán utilizando caracteres
en mayúsculas o minúsculas en función de que
la secuencia sobre la que se desarrollan sea de
4º ó de 5º y 6º orden respectivamente, añadien-
do el valor numérico de dicha secuencia. Cuan-
do el límite corresponda a varias secuencias a la
vez, se empleará el valor de la secuencia de ran-
go mayor, excepción hecha de los límites de 3er
orden, que se denominarán SB-1 y SB-2 respec-
tivamente (Ej. SB-1.1 representa el límite supe-
rior de las secuencias SD-1.1; sd-1.5 y sd-1.5.2;
sb-2.1 representa el límite superior de las se-
cuencias de 5º y 6º orden sd-2.1 y sd-2.1.2; y
sb-2.1.1 el límite superior de la secuencia de 6º
orden sd-2.1.1).
5.3 Cicloestratigrafía
Paralelamente al desarrollo de la
Estratigrafía Secuencial, surge el concepto de las
secuencias cíclicas, en un intento de clasificar el
registro sedimentario de una región en cuerpos
de roca que representen una etapa en la evolu-
ción de una cuenca, que muestra una pauta de
Figura 5.5.  Terminología empleada
en la numeración de las secuencias
deposicionales y límites de
secuencia. En los conjuntos de
parasecuencias restantes (SD-1.2;
SD-1.3 y SD-1.4), las secuencias
menores varían el primer dígito del
término alfanumérico, haciéndolo
coincidir con el de la secuencia de
4º orden en el que se encuadran; Ej.
la cuarta parasecuencia (5º orden) de
la secuencia SD-1.3, se denominará
sd-3.4, y dentro de ésta, la segunda
secuencia de 6º orden será sd-3.4.2.
Los límites de secuencia (SB)  se
definen en función de la secuencia
sobre la que se desarrollan, excepto
los de la secuencia mayor de 3er
orden, que se denominan
respectivamente SB-1 y SB-2.
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repetición periódica a lo largo del registro
sedimentario (Tucker & Wright, 1990;
Goldhammer et al., 1990, 1994; Strasser, 1991;
Borer & Harris, 1991); García et al., (1987, 1989)
definen las “Unidades Cicloestratigráficas” como
los conjuntos de rocas delimitadas por sendas
discontinuidades estratigráficas o por inflexiones
en la polaridad evolutiva y, que pueden tener su
origen en factores orogénicos, epiorogénicos,
eustáticos, sedimentarios, climáticos o
ecológicos. De forma similar a las “Secuencias
Estratigráficas” de Sloss et al. (1949) y a las “Se-
cuencias Deposicionales” de Mitchum et al.
(1977), representan un conjunto de materiales
sedimentarios, cuyas características litológicas
y de contenido fósil pueden variar lateralmente,
con un significado evolutivo o temporal propio,
reconocible en toda la cuenca, debido a los fac-
tores globales o locales que controlan los even-
tos sedimentarios en aquélla.
Los estudios cicloestratigráficos a partir de
datos de campo han adquirido un interés cre-
ciente en la última década (Goldhammer et al.,
op. cit. Borer & Harris, op. cit.; Strasser, 1994;
Longo et al., 1994; D’Argenio et al., 1997, 1999;
etc.). En el ámbito de la Cordillera Ibérica, García
et al. (1996c) elaboraron un modelo de sedimen-
tación cíclica a partir de datos de superficie para
las plataformas carbonatadas del Albiense-
Cenomaniense, en las que reconocieron una
sobreimposición de secuencias deposicionales
de diferente orden y establecieron la relación nu-
mérica entre los ciclos sedimentarios que estas
secuencias representan. En éste trabajo, el tér-
mino “Ciclo” adquiere un carácter temporal,
pudiendo ser  utilizado como unidad para medir
el tiempo geológico y hace referencia a la repe-
tición ordenada en el tiempo de los procesos
geológicos que controlan la sedimentación; la
“secuencia deposicional” representa entonces el
conjunto de estratos depositados en cada ciclo.
 Existe la tendencia a asumir que únicamen-
te las secuencias deposicionales de alta frecuen-
cia (4º, 5º y 6º orden) presentan un carácter cí-
clico, repitiéndose regularmente en el registro
sedimentario según un periodo de recurrencia
determinado; su origen se relaciona con proce-
sos glacioeustáticos debidos a cambios
paleoclimáticos de carácter global (Plint et al.,
1992; Schwarzacher, 1993; Strasser, 1994; Read,
1995). Para explicar el origen de las secuencias
de baja frecuencia (3º, 2º y 1er orden), es decir
de las que tienen periodos de recurrencia supe-
rior a 1 Ma, se han establecido varios modelos
generalistas que relacionan dicha secuencialidad
con cambios en la configuración de las cuencas
oceánicas debidos a: episodios de mayor activi-
dad tectónica en los límites de placas, que indu-
cen cambios en el volumen de sedimentos que
llegan a la cuenca y que a su vez provocan mo-
vimientos isostáticos (Miall, 1990); deformacio-
nes verticales de amplio radio de la corteza te-
rrestre generados por las plumas de ascenso y
descenso de material en el manto, como conse-
cuencia de su movimiento convectivo (Gurnis
et al., 1998; 2000). Éstos y otros factores están
interconectados entre sí, pero con un cierto
desfase, pudiendo ser este el motivo de la falta
de periodicidad, aparente o real, de tales secuen-
cias.
A partir de estas ideas sobre el carácter cí-
clico de una parte del Registro Sedimentario,
Schwarzacher (2000) acota el campo de estudio
de la “Cicloestratigrafía”, centrándola en la rela-
ción existente entre las secuencias
deposicionales de alta frecuencia y los ciclos
climáticos de Milankovitch, debidos a variacio-
nes de la orbita terrestre.
5.3.1 Teoría orbital y paleoclimática de
Milankovitch
El matemático yugoslavo Milankovitch
(1941) formuló la teoría en la que se afirma que
la tierra ha sufrido y sufre cambios climáticos
cíclicos de duración conocida, relacionados con
variaciones de la órbita terrestre. Estas variacio-
nes determinan la intensidad de la radiación so-
lar sobre la superficie terrestre y en base a ello
controlan su clima, introduciendo tres variables
paleoclimáticas: (1) “Excentricidad” o variación
de la orbita terrestre alrededor del sol a partir de
una trayectoria inicial casi circular (Fig. 5.6.a);
genera ciclos climáticos de periodicidad  95, 123
y 400 Ka. (2) “Oblicuidad” o ángulo existente
entre el eje terrestre y el polo del plano orbitaL
(p; Fig. 5.6.b); genera ciclos de periodicidad entre
41 y 54 Ka. (3) “Precesión”, que determina el
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Figura 5.6.  Ciclos orbitales de Milankovitch. Tomado de  Rutherford & King (1996).
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ángulo de cabeceo del eje terrestre sobre el pla-
no orbital (Fig. 5.6.c); origina ciclos climáticos
de entre 19 y 23 Ka.
Sin embargo, los periodos que generan
estos tres parámetros orbitales no han perma-
necido constantes a lo largo de la historia de la
Tierra. El rozamiento de la hidrosfera con la
litosfera produce una deceleración de la veloci-
dad de rotación del planeta sobre su eje,
incrementando la duración de los días; también
el aumento de la distancia Luna-Tierra e incluso
la variación en la distribución de las masas en la
superficie del planeta (masas de hielo, distribu-
ción de continentes y océanos, etc.) introduce
cambios en la duración de algunos de estos ci-
clos orbitales. Berger et al. (1992) han demos-
trado analíticamente el aumento de los perio-
dos de recurrencia en los ciclos de precesión y
oblicuidad hasta nuestros días, al menos duran-
te los últimos 500 Ma, al tiempo que no han
notado cambios significativos en los ciclos de
excentricidad.
Los cambios climáticos inducidos por es-
tos factores orbitales cíclicos quedan reflejados
en el registro sedimentario y su reconocimiento
es el objeto de la Cicloestratigrafía, tal y como
hoy se entiende. Una forma de hacerlo es me-
diante análisis espectral de series de datos con-
tinuos, habitualmente utilizando la “transforma-
da de Fourier”, elaborado a partir de datos sobre
variaciones composicionales, de color, espesor
de los estratos, facies, etc. Los trabajos realiza-
dos en sedimentos recientes (Plioceno-
Pleistoceno) a partir de isótopos de oxigeno,
magníficos indicadores paleoclimáticos, han
dado muy buenos resultados al reconocer la pre-
sencia de los ciclos climáticos en el registro
sedimentario y confirmar la Teoría de
Milankovitch. Sin embargo, en sedimentos más
antiguos, los isótopos de oxígeno son menos fia-
bles debido a que la diagénesis (que ha tenido
mayor tiempo para actuar) modifica fácilmente
la composición química inicial de los sedimen-
tos. Ante la dificultad de encontrar sucesiones
sedimentarias no afectadas por procesos
diagenéticos, los estudios cicloestratigráficos en
materiales mesozoicos se fundamentan en me-
didas de campo, tales como el espesor de los
estratos y el análisis de facies, que en la práctica
son también las más fáciles de obtener.
El establecimiento de una ciclicidad
estratigráfica materializada por varios rangos de
secuencias deposicionales superpuestas a partir
de estas variables, así como de una relación nu-
mérica entre ellas que se repita regularmente a
lo largo de la sucesión, sólo puede ser entendi-
da como consecuencia de la superposición de
eventos sedimentarios inducidos por variacio-
nes climáticas con diferente periodo de
recurrencia, confirmando también la Teoría de
Milankovitch en sucesiones más antiguas.
Conocida la relación existente entre las
secuencias deposicionales y los ciclos climáticos,
se puede llegar a inferir qué fracción de tiempo
está representada en el registro sedimentario y
qué fracción no lo está, estableciendo las tasas
de sedimentación y la amplitud temporal de las
diferentes discontinuidades estratigráficas
(Goldhammer et al., 1990, 1994; García et al.,
1996c).
          41
CAPÍTULO  6
Estratigrafía  y  facies
6.1 Introducción
6.2 SECTOR I: Borde Sur de la Sierra de la Demanda-Cameros
6.2.1 Sucesión estratigráfica
6.2.2 Bioestratigrafía
6.2.3 Análisis de facies y medios sedimentarios
6.2.4 Secuencias deposicionales y cortejos sedimentarios
de 3º y 4º orden
6.2.5 Secuencias deposicionales menores (5º y 6º orden)
6.2.6 Síntesis y discusión
6.3 SECTOR II: Margen meridional de la Cordillera Vasco-cantábrica
6.3.1 Sucesión estratigráfica
6.3.2 Bioestratigrafía
6.3.3 Análisis de facies y medios sedimentarios
6.3.4 Secuencias deposicionales y cortejos sedimentarios
de 3º y 4º orden
6.3.5 Secuencias deposicionales menores (5º y 6º orden)
6.3.6 Síntesis y discusión
6.3 SECTOR III: Borde Norte del Sistema Central
6.4.1 Sucesión estratigráfica
6.4.2 Bioestratigrafía
6.4.3 Análisis de facies y medios sedimentarios
6.4.4 Secuencias deposicionales y cortejos sedimentarios
de 3º y 4º orden
6.4.5 Secuencias deposicionales menores (5º y 6º orden)
6.4.6 Síntesis y discusión
42 CAPÍTULO 6  Estratigrafía  y  facies
6.1. Introducción
La plataforma del Turoniense Superior
constituye un prisma sedimentario con perfil
longitudinal en forma de cuña hacia el SE, cuyos
espesores oscilan entre los 95 m en sucesiones
carbonatadas de áreas marinas distales (N de
Burgos), a los escasos 5 m registrados en áreas
margino-litorales (márgenes costeros). En plan-
ta, presenta una morfología en forma de saco, al
estar rodeada por el Macizo del Ebro al NNE,
por áreas palustres o de plataforma emergida al
SE y por el Macizo Hespérico al SSO. Su única
comunicación con mar abierto se realiza a tra-
vés de la cuenca Vasco-Cantábrica.
Este relativo confinamiento paleogeográfico,
unido a la escasa profundidad de las aguas, con-
trola el tipo y distribución de los diferentes siste-
mas deposicionales a lo largo de la plataforma.
Así, para los materiales del Turoniense Superior,
se han establecido seis sectores o regiones (Fig.
6.1) dentro del ámbito de la Cuenca Ibérica, ca-
racterizados individualmente por las sucesiones
sedimentarias que presentan:
·    SECTOR I: Borde meridional de la Sierra de
la Demanda - Cubeta de Cameros, locali-
zado a lo largo de las provincias de Burgos
y Soria. Presenta el registro sedimentario
más potente y completo del Turoniense
Superior de la Cordillera Ibérica, con su-
cesiones carbonatadas de naturaleza
bioclástica y micrítica, sin dolomitizar.
·    SECTOR II: Margen meridional de la Cordi-
llera Vasco-Cantábrica (Humada-La Riba de
Valdelucio), situado al N de Burgos, ocupa
posiciones más profundas o externas de la
plataforma, por lo que sus sucesiones son
más potentes, completas y fosilíferas, si
bien las facies no varían significativamente
respecto al sector anterior.
· SECTOR III: Afloramientos al Norte del
Sistema Central, definido por el conjunto
de afloramientos cretácicos de la provin-
cia de Segovia, está representado por su-
cesiones menos potentes y mixtas, con fa-
cies mixtas terrígenas y dolomíticas,
características de un margen costero acti-
vo, con aporte de terrígenos a la platafor-
ma.
·   SECTOR IV: Borde meridional del Sistema
Central, integrado por un conjunto de aflo-
ramientos cretácicos que definen una ban-
da más o menos continua al S del Sistema
Central, a lo largo de las provincias de Ma-
drid y Guadalajara. Está representado por
sucesiones dolomíticas tableadas de am-
bientes muy proximales (someros), con
importantes interrupciones sedimentarias
que favorecen los procesos de diagénesis
temprana y, con ello, la alta proporción de
dolomías. Presenta una intercalación
terrígena en la base que aumenta progre-
sivamente de espesor hacia el SE, al tiem-
po que disminuye él del conjunto comple-
to y él de las dolomías en particular,
pasando lateralmente a facies terrígenas
costeras.
·    SECTOR V: Rama Castellana de la Cordille-
ra Ibérica y Sierra de Altomira, localizado a
lo largo de las provincias de Guadalajara
(afloramientos del borde Sur de la Depre-
sión de Almazán) y Cuenca. Está formada
por una sucesión de dolomías tableadas
con abundantes laminaciones de algas, su-
perficies ferruginosas y niveles
brechificados que reflejan unas condicio-
nes ambientales muy someras. Su espe-
sor, semejante al que presenta en el Sec-
tor I, se reduce progresivamente hacia el E
(Pto. de Radona; García-Hidalgo et al.,
1997) y SE (Embalse de Entrepeñas y Sie-
rra de Altomira; trabajos en curso), al mis-
mo tiempo que pasan a un conjunto de
margas verdes y calizas brechoides de na-
turaleza edáfica, que representan la termi-
nación (landward) hacia el SE de la plata-
forma, acuñándose sobre los depósitos
emergidos de una plataforma carbonatada
previa (Segura et al., 1996); ello explica la
ausencia de terrígenos en este área. Así
mismo, la ausencia de evaporitas y  clastos
carbonatados procedentes de las zonas
emergidas próximas, inducen a confirmar
unas condiciones climáticas húmedas y
cálidas, dinamizadoras de procesos de di-
solución cárstica.
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·   SECTOR VI: Rama Aragonesa de la Cordille-
ra Ibérica, localizado en las provincias de
Soria, Zaragoza, Guadalajara y Cuenca, se
encuentra representado en la parte infe-
rior de un potente conjunto de calizas
dolomíticas y dolomías tableadas (Fm.
Tranquera; Floquet et al., 1982) con
laminaciones de algas, estructuras de de-
secación niveles brechoides, abundantes
superficies ferruginosas, etc., que reflejan
unas condiciones deposicionales semejan-
tes a las de la Rama Castellana (Sector V).
De los seis sectores descritos, el estudio
se ha centrado en los tres primeros (ver Capítu-
lo 2), debido a que presentan un registro
sedimentario más completo y a la ausencia de
procesos de dolomitización, que facilitan el re-
conocimiento de las características estratigráficas
y sedimentarias originales de los materiales  (Sec-
Figura 6.1.  Sectores de la plataforma carbonatada del Turoniense Superior en la zona central de la Cuenca Ibérica
(Margen meridional de la Cordillera Vasco-Cantábrica y Cordillera Ibérica centro-septentrional); ver explicación
en el texto.
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tores I y II). Por otro lado, la continuidad de aflo-
ramientos existentes hacia el margen de la pla-
taforma (Sector III) permite reconocer las rela-
ciones laterales entre los depósitos carbonatados
de plataforma y los siliciclásticos costeros, faci-
litando la identificación y jerarquización de las
discontinuidades estratigráficas. En el Borde Sur
del Sistema Central (Sector V), la escasa presen-
cia de afloramientos (área de Soto del Real–
Valdemorillo) no permite observar dichas rela-
ciones.
6.2  SECTOR I:  Borde Sur de la
Sierra de la Demanda–Cameros
Al sur de Burgos, el Cretácico Superior
define una banda de afloramientos continua,
desde la localidad de Hontoria de la Cantera hasta
la de Fuentetoba, ya en las proximidades de Soria.
Separa los depósitos paleozoicos, jurásicos y del
Cretácico Inferior (Facies Weald) del complejo
“Sierra de la Demanda – Tierra de Cameros”, de
los cenozoicos de las Cuencas del Duero y
Almazán (Fig. 6.2).
Dichos afloramientos están afectados por
una tectónica de plegamiento alpino suave, sin
despegues ni cabalgamientos importantes, tan
sólo pliegues de gran longitud y dirección NNO-
ESE a E-O, que definen una alineación de sierras
de relieve moderado (Mamblas, Carazo, Nafría,
Cabrejas, Llana). Morfológicamente, están com-
puestas por suaves “cuestas”, desarrolladas a
favor de flancos de anticlinales, y extensas “mue-
las” sobre las que el encajamiento de la red flu-
vial cuaternaria da lugar a profundos y estrechos
barrancos (Hoces del Arlanza, de Silos, del Río
Lobos, etc.). En general, el encajamiento de la
red fluvial es más acusado hacia el SE aumen-
tando en este sentido, la expresión morfológica
del relieve.
 La sucesión cretácica aflora en óptimas
condiciones en las laderas de dichas muelas y
cuestas, especialmente a favor de los taludes de
carreteras y pistas forestales. Ello ha permitido
levantar 12 secciones estratigráficas de detalle1
(Fig. 6.3) de los materiales del Turoniense Supe-
rior, buena parte de las cuales han sido estudia-
das con anterioridad por otros autores.
Figura 6.2. Esquema geológico del margen septentrional de la Cordillera Ibérica (Sector I). Modificado a partir de
la síntesis del Mapa Geológico de España a escala 1:2.000.000 (González, 2001).
1 la descripción detallada de cada una de las secciones se encuentre en el Anexo I.
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1 Cuevas de San Clemente (Bu)
(UTM: 452.980; 4.664.473)
2 Contreras I (Bu)
(UTM: 464.731; 4.653.982)




5 Alto de Cervera (Bu)
(UTM: 461.630; 4.640.783)
6 Hoz de Silos (Bu)
(UTM: 469.281; 4.646.308)
7 Alto del Portillo (Bu)
(UTM: 485.831; 4.629.458)
8 Santa María de las Hoyas (So)
(UTM: 489.000; 4.625.358)








Son varios los trabajos que en época re-
ciente abordan el Cretácico de ésta región:
Breman (1976) estudia la sección de Picofrentes
y establece la sistemática y paleoecología de los
ostrácodos del Cenomaniense terminal y
Turoniense Inferior, comparándolos con las
biozonas de ammonites definidas previamente
(Wiedmann, 1964); Wiedmann (1979) estudia
la sección de Picofrentes, estableciendo las
biozonas de ammonites del Cenomaniense Su-
perior- Coniaciense; Floquet et al., (1982) defi-
nen formalmente las unidades litoestratigráficas
Figura 6.3. Localización de las secciones estratigráficas y de las líneas de correlación en el margen septentrional de
la Cordillera Ibérica (Sector I). A-A’; B-B’ Líneas de Correlación; 1) Cuevas de San Clemente; 2) Contreras I; 3)
Contreras II; 4) Tejada; 5) Alto de Cervera; 6) Hoz de Silos; 7) Alto del Portillo (Muñecas); 8) Santa María de las
Hoyas; 9) La Galiana; 10) Calatañazor; 11) Cabrejas del Pinar; 12) Picofrentes.
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del Cretácico; Floquet (1991) estudia por vez
primera varios de los afloramientos ahora reco-
nocidos en el marco de su tésis doctoral, reali-
zando un análisis sedimentológico y
bioestratigráfico; Alonso et al. (1993)
correlacionan la sucesión cretácica de ésta re-
gión con la del resto de la Cordillera Ibérica (cen-
tral y meridional), en términos de análisis
secuencial; García et al. (1996a) estudian la sec-
ción de la Hoz de Silos, estableciendo las se-
cuencias de 3º y 4º orden en el Cretácico Supe-
rior no terminal (Turoniense Superior-
Campaniense Inferior); Gil et al. (2000) realizan
un análisis fractal de la distribución de espeso-
res de estratos en las secciones de Alto del Por-
tillo y Contreras I y II, en un intento de valorar el
carácter autociclíco o no, de las variables que
controlan el espacio de acomodación en la pla-
taforma carbonatada del Turoniense Superior; y
Gil et al. (2001) realizan una análisis de la
ciclicidad en los materiales de la Fm. Muñecas,
reconociendo una secuencia deposicional de 3er
orden y cuatro conjuntos de parasecuencias in-
ternos, correlacionables de unos sectores a otros.
De las doce secciones analizadas, única-
mente la de Picofrentes presenta unas condicio-
nes de afloramiento desfavorables, lo que no ha
permitido realizar observaciones de detalle. Sin
embargo, su presencia se justifica por ser el aflo-
ramiento más suroriental de este sector en el
que se puede obtener un mínimo control
estratigráfico (básicamente, espesor) de los ma-
teriales del Turoniense Superior, válido para los
fines propuestos en este trabajo. Los reconoci-
mientos realizados en los afloramientos más
orientales de las Sierras de Santa Ana, de la Pica
y Villar del Campo no han dado resultados posi-
tivos debido a la ausencia de afloramientos o a
la baja calidad de los existentes.
El Turoniense Superior destaca en este
sector, como en el resto de la Cordillera Ibérica
por presentar un carácter tableado, uniforme y rít-
mico, lo que le confiere una expresión morfológica
propia dentro del registro sedimentario del
Cretácico Superior, que le hace ser fácilmente iden-
tificable en las sucesiones de campo (Fig. 6.4).
Está representado por la Fm. Calizas bioclásticas
de Muñecas, situada entre dos litosomas
margoso – carbonatados muy fosilíferos: la Fm.
Margas de Picofrentes en la base, definiendo un
tramo blando generalmente cubierto por
derrubios, vegetación o pinares de repoblación,
con la que presenta un contacto gradual; y la
Fm. Calizas nodulares de Hortezuelos a techo, a
través de un contacto litológico neto, estando
constituida por grandes masas de calizas pobre-
mente estratificadas con algunas intercalaciones
margosas en la parte inferior.
La Fm. Muñecas está formada por una al-
ternancia de calizas bioclásticas, micríticas y
calcareníticas, calizas margosas y margas. Pre-
senta un espesor medio de 65 m y una distribu-
ción vertical de facies que se mantiene inaltera-
ble en las secciones analizadas, pudiéndose es-
tablecer una sucesión sedimentaria tipo,
fácilmente reconocible en todas ellas (Fig. 6.5).
6.2.1  Sucesión estratigráfica
Sobre los depósitos margocalcáreos
nodulares de la Fm. Picofrentes (tramos 1 a 11;
Fig. 6.5), aflora una fina alternancia de margas
beiges, calizas micríticas y calcarenitas (Fig.
6.6.a), con altas concentraciones de materia or-
gánica (m.o.) y algunas lentículas de ripples, ais-
ladas (Fig. 6.6.b) dentro de los niveles finos de
baja energía, así como laminación cruzada,
laminación de ripples y acumulaciones
bioclásticas en los términos más tractivos (tra-
mos 12 a 27; Fig. 6.5); se reconocen bancos con
laminación ondulada entre niveles calcareníticos
y micríticos, siendo relativamente frecuentes los
ostrácodos, bivalvos, gasterópodos y las colo-
nias de anélidos. Finaliza en un nivel de calizas
estromatolíticas más o menos desarrolladas, o
en su defecto, en una importante superficie
ferruginosa. En la sección de Alto del Portillo se
reconoce un banco de estromatolitos globula-
res (tramo 27; Fig. 6.5) con claras evidencias de
exposición subaérea (brechificación, grietas de
retracción, disgregación en cantos planos, etc.;
Fig. 6.7.a). Todo este conjunto inicial, definido
por Floquet (1991) como “Tidalites inferiures”
tiene un espesor medio de 5-6 m y desde un
punto de vista litoestratigráfico, representa el
límite transicional entre las Fms. Picofrentes y
Muñecas.
Por encima, le sucede un conjunto de cali-
zas bioclásticas que reflejan un importante cam-
bio en las condiciones hidrodinámicas del me-
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dio, pasando a situaciones más marinas y ener-
géticas (tramos 27 a 44; Fig. 6.5). Está organiza-
do en bancos bien definidos de 20-50 cm,
ferruginizados y ocasionalmente bioturbados.
Contienen ostrácodos, serpúlidos e intraclastos
ferruginizados en la base, así como abundantes
bivalvos, ostreidos, gasterópodos turriteliformes
y equinodermos en el resto, constituyendo ni-
veles de removilización y acumulación
bioclástica. En general, el tamaño y la propor-
ción de los bioclastos aumentan hacia techo,
mostrando una granoclasificación negativa y una
disposición de los bancos estratocreciente. Des-
taca la presencia generalizada de glauconita en
todas las secciones estudiadas, mostrando igual-
mente una proporción creciente hacia la parte
superior. En algunas secciones (Alto de Cervera,
Tejada, Contreras I y II) comienza con niveles de
margas muy fosilíferas en la base. Presenta una
intercalación margosa y/o de calizas lajosas (lo-
calmente dolomitizadas; Hoz de Silos), definien-
do un entrante que divide este tramo en dos
conjuntos diferentes.
Le sigue un homogéneo conjunto de cali-
zas micríticas estratificadas en gruesos bancos,
con abundantes bioclastos, aunque en una pro-
porción menor que en el tramo anterior (tramos
45 a 56; Fig. 6.5). Están intensamente
bioturbadas, con tubos rellenos por material
dolomitizado, mostrando estructuras verticales
de escape, reflejo de una alta tasa de sedimenta-
ción que sólo disminuye hacia el techo del ban-
co, donde la actividad biogénica se concentra
en escasos centímetros; dicha bioturbación, con-
fiere al conjunto un aspecto en campo
marcadamente nodular (Figura 6.7 b), que le di-
ferencia fácilmente del tramo anterior. En la ve-
cina sección de Hontoria del Pinar, Floquet
(1991) cita la presencia dentro de este tramo de
Coilopoceras cf. reuienianum. El contenido en
glauconita disminuye drásticamente, excepto en
la sección del Alto de Cervera, donde es relati-
vamente abundante, rellenando las galerías de
bioturbación (glauconita detrítica). Este tramo,
que presenta un espesor medio de 5-7 m, ad-
quiere un inusual desarrollo de 22 m en la sec-
ción de Cabrejas del Pinar, presentando una in-
tercalación margosa muy fosilífera que lo divide
en dos conjuntos  de igual espesor.
En continuidad morfológica con el conjunto
anterior afloran calizas bioclásticas y tractivas,
organizadas en bancos bien definidos de 40-60
cm con un tableado interno más fino, no siem-
pre apreciable (tramos 57 a 60; Fig. 6.5); local-
mente, se reconoce estratificación cruzada (Sec-
ción de Calatañazor). Contienen abundantes
gasterópodos, pelecípodos y ostreidos y, en
menor medida, colonias de serpúlidos, mientras
que la bioturbación disminuye con respecto al
conjunto inferior. Presentan una disposición
estratodecreciente y granoclasificación positiva,
finalizando en una superficie ferruginosa con un
cambio litológico neto. Este tramo está desigual-
mente desarrollado de unas secciones a otras
(50 cm en Tejada a 5 m de la Hoz de Silos, La
Galiana o Santa María de las Hoyas), mostrando
un cambio lateral de facies con el conjunto
bioturbado inferior. Desde un punto de vista
morfológico, marca el final de una primera gran
barra carbonatada que resalta en el relieve.
La sucesión continua con un conjunto de
pobre expresión morfológica (tramos 61 a 69;
Fig. 6.5), constituido por margas beiges y cali-
zas grises con altas proporciones de m.o.,
laminación horizontal y ripples, sobre las que se
desarrolla un segundo nivel de calizas
estromatolíticas globulares, reflejando una rup-
tura sedimentaria mayor (Fig. 6.8.a). Constituye
un nivel guía de correlación al estar presente,
mejor o peor desarrollado, en toda la región.
Floquet (1991) señala su presencia y extiende
su continuidad hasta el margen vasco-cantábrico
(afloramiento de Peñahoradada al N de Burgos).;
a diferencia del nivel estromatolítico inferior,
presenta un excepcional estado de conservación,
sin estructuras de desecación, ni huellas de
recristalización (Fig. 6.8.b), destacando tan sólo
la presencia de lithocodium en la sección de
Cuevas de San Clemente. En la sección de
Contreras I, el tramo está compuesto por 3 m
de margas grises y amarillas con m.o., que pa-
san a 50 cm de calizas micríticas grises con
pellets y ostrácodos, dispuestas en niveles de 5-
10 cm, sobre las que se desarrolla el
estromatolito de techo. Hacia el SE, el tramo se
acuña progresivamente a favor del tramo
margoso inicial, de manera que en la sección de
Calatañazor presenta un espesor total de 70 cm,
SECTOR I:  Borde sur de la Sierra de la Demanda-Cameros
48 CAPÍTULO 6  Estratigrafía  y  facies
Figura 6.4.  Expresión morfológica diferencial de las unidades litoestratigráficas del Turoniense-Coniaciense en (I)
El Cerro de San Carlos (UTM: 466.465; 4.649.789) y (II) Herreros (UTM: 524.065; 4.627.894); (a) Fm. Picofrentes;
(b) Fm. Muñecas; (c) Fm. Hortezuelos.
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Figura 6.5. Sucesión estratigráfica de la Fm. Calizas
bioclásticas de Muñecas en su estratotipo: Alto del
Portillo (UTM: 485.931;4.629.458). 1) Edad; 2) Unidad
litoestratigráfica; 3) Escala; 4) Tramo; 5) Litología; 6)
Estructuras sedimentarias, biogénicas y contenido
fosilífero. Los límites cronoestratigráficos se justifican
en el Capítulo 9.
(*) Datos procedentes de Floquet (1991).
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Figura 6.6. Aspectos sedimentarios de la Fm. Muñecas en su área tipo: (a) Sección de Tejada, con alternancia de
margas, micritas y calcarenitas en niveles centimétricos con laminación ondulada, flaser y lenticular y proporciones
elevadas de m.o.; la barra de escala corresponde a 35 cm. (b) Detalle de la laminación milimétrica y de la
presencia de lentículas de ripples aislados dentro de un sedimento más fino; Sección del Alto del Portillo.
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Figura 6.7. Aspectos sedimentarios y biogénicos de la Fm. Muñecas en su área tipo:  (a) Nivel inferior de calizas
estromatolíticas con evidencias de exposición subaérea; Sección del Alto del Portillo. (b) Calizas nodulares con
intensos procesos de bioturbación que dificultan el reconocimiento de los planos de estratificación; techo de la
serie hacia el cuadrante superior izquierdo; Sección de Contreras II.
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Figura 6.8. Aspectos estratigráficos y biogénicos de la Fm. Muñecas en la sección de la Hoz de Silos: (a) Segundo
horizonte de calizas estromatolíticas (flecha), definiendo un nivel guía de correlación regional; techo de la serie
hacia la izquierda. (b) Detalle del horizonte anterior, observando estromatolitos de formas globulares en excelente
estado de conservación.
          53
y está compuesto por calizas margosas y margas
ocres, con laminación horizontal de algas a te-
cho. En la vecina sección de Cabrejas del Pinar,
su espesor es notablemente mayor, de manera
similar a lo que ocurre en los dos tramos ante-
riores. Dichas diferencias de espesor en esta
sección son puntuales, no registrándose en el
resto de la sucesión estratigráfica.
Por encima, aflora una alternancia de
margas grises y calizas micríticas nodulares en
la parte inferior, y por margas y calizas de
removilización y acumulación bioclástica en la
superior, diferenciándose claramente varios con-
juntos marga-caliza (tramos 70 a 77; Fig.6.5), si
bien el primero de ellos está menos desarrolla-
do y llega a faltar en algunas secciones (Alto del
Portillo, Santa María de las Hoyas, Tejada, La
Galiana). Esta alternancia muestra una tenden-
cia estratocreciente, granoclasificación negativa
y un elevado y variado contenido fosilífero ma-
terializado por pelecípodos, equinodermos,
ostreidos y gasterópodos, algunos de ellos
turriteliformes; la bioturbación, presente de for-
ma casi generalizada en la parte inferior, dismi-
nuye progresivamente hacia techo, con la excep-
ción hecha de la Sección de Contreras I, que
muestra un carácter muy nodular de base a te-
cho; su espesor (3-4 m) se mantiene sin gran-
des variaciones en toda la región y a diferencia
de los tramos bioclásticos y fosilíferos inferio-
res, no presenta las proporciones de glauconita
registrados en aquéllos, ya que cuando aparece
(Cuevas de San Clemente; Alto del Portillo, etc.)
lo hace en forma detrítica (reelaborada). Desde
un punto de vista de expresión en el relieve,
marca el final de un entrante morfológico y el
comienzo de una segunda barra carbonatada.
Le sucede una serie de calizas micríticas y
bioclásticas, estratificadas en bancos gruesos
muy bioturbados (tramos 78 a 93; Fig. 6.5) que
definen los mayores resaltes morfológicos de la
segunda barra carbonatada. En las secciones de
Contreras I y II, Tejada y Hoz de Silos, se carac-
teriza por una deficiente estratificación y una gran
abundancia de ostreidos, constituyendo niveles
lumaquélicos. En la sección de Alto del Portillo,
el contenido en ostreidos sigue siendo impor-
tante, aunque no en la proporción de las seccio-
nes anteriores, destacando por el contrario un
carácter más bioclástico y tractivo, así como una
estratificación mejor definida, en bancos de
menor espesor. En la mitad superior del tramo
se reconocen repetidas asociaciones de estratos
marga-caliza o micrita-calcarenita, en las que los
términos tractivos son masivos y los margosos
y micríticos están muy bioturbados, imprimien-
do en el estrato un carácter nodular.
De forma gradual se pasa a una alternan-
cia de margas y calizas micríticas, definiendo un
segundo entrante morfológico (tramos 94 a 98;
Fig. 6.5). Las margas son amarillas y grises (m.o.),
contienen pelecípodos y están bioturbadas; los
términos micríticos son nodulares (bioturbados)
y contienen bioclastos, huellas de disolución
cárstica en la parte superior y ocasionalmente
están ferruginizados. Los huecos de bioturbación
están rellenos por material dolomitizado. En las
secciones de Alto del Portillo, Santa María de las
Hoyas y La Galiana, el tramo finaliza en un ban-
co de calizas recristalizadas y brechas
dolomíticas amarillas (Fig. 6.9.a), con abundan-
tes geodas, que reflejan una ruptura
sedimentaria. En general, dicho nivel no apare-
ce en los afloramientos noroccidentales; tan sólo
en la sección de Contreras II se reconoce un
banco de 30 cm de calizas amarillas parcialmente
dolomitizadas con el que guarda relación, mien-
tras que en los afloramientos de Calatañazor y
Cabrejas del Pinar, la existencia de sendos tra-
mos cubiertos impide su reconocimiento.
A continuación, aflora una tercera barra
carbonatada (tramos 99 a 104; Fig. 6.5) que pre-
senta una menor expresión morfológica que las
anteriores. Está compuesta por calizas micríticas
y bioclásticas que señalan un cambio en las con-
diciones del medio; en la parte inferior  se orga-
niza en dos bancos de tamaño medio, en gene-
ral muy bioturbados (especialmente en los aflo-
ramientos del NO: Cuevas de San Clemente,
Contreras I y II, y Hoz de Silos) mostrando gale-
rías rellenas por material dolomitizado, así como
pequeños equinodermos, pelecípodos de talla
media y fragmentos de gasterópodos. Hacia el
SE, estos dos bancos adquieren un carácter más
tableado, aunque la bioturbación se mantiene
con menor intensidad, concentrándose prefe-
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rentemente a techo, donde muestra una super-
ficie ferruginosa reconocible en la mayor parte
de los afloramientos. En la sección de Hontoria
del Pinar, Floquet (1991) cita la presencia de
Halimeda ellioti en una posición equivalente a
este conjunto inferior.
El resto de la barra muestra facies simila-
res a las de los bancos de la base, estando orga-
nizadas en estratos gruesos y bioturbados en los
afloramientos del NO y más tableados los del
SE, pero en todos los casos, mostrando una ten-
dencia estratodecreciente. En las secciones de
Calatañazor, Alto de Cervera y Cabrejas del Pi-
nar aflora en muy malas condiciones o se en-
cuentra cubierto; sin embargo, en la sección de
Cuevas de San Clemente constituye un potente
conjunto formado por una alternancia de margas
amarillas y calizas lajosas con laminación ondu-
lada fina entre niveles micríticos y calcareníticos
que, hacia la parte superior, da paso a bancos de
calcarenitas oolíticas ferruginizadas a techo y con
abundantes serpúlidos, definiendo el final de esta
tercera barra carbonatada. Estas facies se extien-
den por el resto de la región, constituyendo el
siguiente conjunto de la sucesión estratigráfica
(tramos 105 a 110; Fig. 6.5) en el cual se cons-
tata, una pérdida progresiva de espesor hacia el
SE a favor de los niveles margosos, pasando de
los 3 m de valor medio en las secciones de
Contreras I y II a los escasos 80 cm de la sección
de Calatañazor. Por encima, se desarrolla un se-
gundo nivel de brechas dolomíticas (tramo 111;
Fig. 6.5) o calizas amarillas finas dolomitizadas,
con abundantes y pequeñas geodas y una im-
portante superficie ferruginosa a techo.
Le sucede una homogénea sucesión de
calcarenitas oolíticas tableadas en bancos de 10-
20 cm, con estratificación cruzada de gran esca-
la (tramos 112 a 130; Fig. 6.5). Constituye el
cuarto y último resalte morfológico de la Fm.
Muñecas, siendo denominado por Floquet
(1991) como “Tidalites superiures”. En la sección
de Contreras I comienza con un nivel erosivo de
25 cm, con intraclastos dolomíticos y cantos pla-
nos micríticos y calcareníticos dentro de una
masa bioclástica (Fig. 6.9.b), procedentes de la
removilización de niveles inferiores. Refleja un
cambio en las condiciones del medio hacia si-
tuaciones de mayor régimen hidrodinámico.
A lo largo de las diferentes secciones se
reconocen otros niveles internos de
paleocarstificación y de brechas dolomíticas. El
más importante de ellos, está constituido en la
Hoz de Silos por una brecha dolomítica de 3,20
m de espesor con cantos angulosos de tamaños
variados (Fig. 6.10.a), formada por colapso a
partir de la disolución precoz de evaporitas, en
un proceso prácticamente singenético al de su
depósito, pues no afecta (deforma) al conjunto
sedimentario situado por encima. Este nivel es
identificado con anterioridad por Floquet (op.
cit.), quien lo correlaciona con otro reconocido
en el flanco meridional del anticlinal de Espino-
sa de Cervera, en el que también señala la pre-
sencia de paleocarstificaciones, ferruginización
en ambientes continentales, cementos vadosos
y otras estructuras sedimentarias que reflejan un
inequívoco episodio de emersión; en otras sec-
ciones no alcanza tal desarrollo (Ej. Alto de
Cervera), desarrollándose en su lugar facies
calcareníticas tableadas (tramos 115 a 123; Fig.
6.5) que finalizan en horizontes de
paleocarstificación, recristalización y
ferruginización (Ej. Cabrejas del Pinar, Alto del
Portillo; Calatañazor).
Por encima de dicho horizonte, la suce-
sión continúa con con calizas micríticas grises
en bancos de 15-20 cm, de base y techo
planoparalelos y calcarenitas oolíticas tableadas
(Fig. 6.10.b), sin que se reconozcan más niveles
o estructuras afines a las ya descritas. A techo,
una superficie de contacto neta, materializada
en algunas secciones con una junta de margas
negras y/o una superficie ferruginosa (Contreras
I y II, Alto del Portillo, Cabrejas, Alto de Cervera),
da paso a las calizas micríticas marcadamente
nodulares y fosilíferas de la Fm. Hortezuelos (tra-
mos 131 a 140; Fig. 6.5).
6.2.2 Bioestratigrafía
La edad de los materiales descritos se ha
establecido, fundamentalmente a partir de las
biozonas de ammonites establecidas por auto-
res previos. Dentro de la Fm. Muñecas, Floquet
(1991) identificó, en la sección de Hontoria del
Pinar, un ejemplar de Coilopoceras requienianum
(d’ORBIGNY) en una posición estratigráfica
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Figura 6.9. Aspectos sedimentarios y diagenéticos de la Fm. Muñecas en su área tipo: (a) Calizas recristalizadas y
dolomías brechoides en la sección del Alto del Portillo. (b) Nivel de reactivación energética con acumulación de
cantos planos y otros intraclastos removilizados de niveles inferiores; sección de Contreras I.
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Figura 6.10. Aspectos sedimentarios y diagenéticos de la Fm. Muñecas en la sección de la Hoz de Silos: (a) Brecha
dolomítica entre una sucesión tableada; la flecha indica el plano de techo; (b) Calizas finamente tableadas que
definen el final de la Fm. Muñecas; la línea discontinua marca el límite litoestratigráfico con la Fm. Hortezuelos.
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equivalente al tercer conjunto de la sucesión des-
crita (tramos 47 a 49; Fig. 6.5). Dicho
ammonites, junto con la presencia de Lophinae
y de Halimeda ellioti CONARD & RIOULT per-
miten datar un Turoniense Superior no termi-
nal. No obstante, Floquet et al., 1982b) sitúan el
límite Turoniense-Coniaciense por debajo del
nivel de brechas dolomíticas reconocido en la
cuarta barra carbonatada de la sucesión (ver
6.2.1); así mismo, el equivalente lateral de estos
materiales en el dominio vasco-cantábrico es la
Fm. Villaescusa de las Torres, cuya edad se pro-
longa hasta el Coniaciense Inferior en virtud de
la asociación de rudistas que presenta (ver
6.3.2).
Por su parte, Wiedmann (1979) estableció
dentro de la Fm. Picofrentes en su estratotipo
(Fuentetoba; Soria) las biozonas de Calycoceras
naviculare (MANTELL), Fallotites subconciliatus
(CHOFFAT), Wrightoceras munieri (PERV.) y
Wrightoceras submunieri WIEDMANN que ca-
racterizan el Cenomaniense Superior-Turoniense
Inferior. A techo, reconoció un conjunto de cali-
zas margosas y compactas (Fm. Hortezuelos) en
las que encuentra Hemitissotia celtibérica
WIEDMANN. Así mismo, Floquet (op. cit.) de-
termina, dentro de la Fm. Hortezuelos en su
estratotipo y en otras secciones próximas
(Hontoria del Pinar, Tejada, Hoz de Silos, etc.),
la presencia de Hemmitisotia cf. celtibérica
WIEDMANN y Hemitissotia Turzoi KARREMBERG,
que permiten datar un Coniaciense Medio-Su-
perior.
Por lo tanto, en base a estos datos, la Fm.
Muñecas abarca el Turoniense Superior y el
Coniaciense Inferior (al menos en parte), pudien-
do incluir en su base el Turoniense Medio.
6.2.3. Análisis de facies y medios
sedimentarios
La sucesión estratigráfica descrita anterior-
mente está constituida por numerosos estratos,
que han sido depositados, al menos, en otros
tantos eventos deposicionales. Para generar un
estrato, es necesario la coincidencia de tres fe-
nómenos: a) espacio en la cuenca para ser de-
positado (acomodación); b) evento de depósito
que aporte o genere el sedimento; y c) sistemas
deposicionales que gobiernan las condiciones o
ambientes de depósito y materializan el proce-
so sedimentario. Los diferentes sistemas
deposicionales van a caracterizar siempre las
facies que componen el estrato y, casi siempre,
sus dimensiones y forma.
Los sistemas deposicionales se distribuyen
a lo largo de la plataforma en función de facto-
res variados y estrechamente interrelacionados,
tales como contexto paleogeográfico de la cuen-
ca sedimentaria, tipo de plataforma, “momen-
to” eustático, estado de la biota, índices de pro-
ducción y aportes de sedimentos, etc. Interna-
mente, los estratos guardan también huellas
concretas del evento deposicional y del área de
procedencia del sedimento, aparte de las ya co-
mentadas, relacionadas con los ambientes de
depósito. La aplicación del principio del
actualismo a las características internas de los
estratos (facies), así como su variación vertical a
lo largo del conjunto de sucesiones
sedimentarias nos ayuda a conocer cómo eran
dichos sistemas deposicionales, a reconstruir los
medios sedimentarios en la plataforma (cintu-
rones de facies) y a deducir cómo fue la evolu-
ción temporal de esos medios.
Se ha establecido una serie de facies tipo,
en el sentido de diferenciar cuerpos rocosos por
sus propiedades litológicas, estructuras
sedimentarias y contenido fósil. Cada facies es
el resultado de unos procesos deposicionales
específicos, sobre los que pueden  superponer-
se, con mayor o menor intensidad, otros proce-
sos diagenéticos. Como hemos visto, el
Turoniense Superior de esta región está repre-
sentado en la Fm. Muñecas, compuesta por una
alternancia de calizas variadas y niveles de
margas, que se repiten con una cierta periodici-
dad, están homogéneamente estratificadas, y
sólo puntualmente dolomitizadas. Un análisis de
las características macroscópicas y microscópi-
cas de los sedimentos permite diferenciar 11
facies diferentes, que se describen a continua-
ción.
Facies
1. Calizas for-algal. Biomicritas en
bancos de espesor medio (0,50-0,95 m), oca-
sionalmente mayores (amalgamamiento de es-
tratos), de tonos grises y fuertemente
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bioturbadas, observándose estructuras vertica-
les (de escape) y un incremento de la
bioturbación a techo de cada estrato (Fig. 6.11);
los tubos están rellenos por material
dolomitizado. En lámina delgada, presentan tex-
turas wackestone, packstone y wackestone –
packstone, con una diversificada fauna compues-
ta por algas verdes, foraminíferos bentónicos,
briozoos y discórbidos, asociados a fragmentos
de grandes moluscos (bivalvos y gasterópodos)
y escasas placas de equinodermos (Fig. 6.12);
estos últimos disminuyen en proporción hacia
techo de los bancos, en sentido contrario a la
bioturbación. Entre los granos no esqueléticos,
son muy escasos los intraclastos y peloides, es-
tando éstos generalmente asociados a niveles de
transición.
21  Calizas bioclásticas con glauconita.
Biocalcarenitas con intraclastos, dispuestas en
bancos planoparalelos de 0,50-0,60 m y de 0,20-
0,25 m, muy regulares, con granoclasificación
positiva (Fig. 6.13a); ocasionalmente, se reco-
nocen niveles de menor espesor bastante
bioturbados. Destacan dentro de la sucesión por
su carácter bioclástico y por la presencia de
glauconita y de intraclastos ferruginizados. En
lámina delgada ofrecen texturas granosoportadas
packstone (localmente wackestone), bioclásticas
con matriz micrítica y abundantes gasterópodos,
fragmentos de bivalvos, equinodermos y más es-
casos de briozoos y algas verdes (Fig. 6.13 b).
Entre los granos no esqueléticos, destaca la pre-
sencia y relativa abundancia de glauconita, así
como de intraclastos micríticos redondeados y
escasos oolitos. La glauconita aparece en forma
de agregados irregulares de color verde lumino-
so y está asociada a clastos con impregnaciones
de materia orgánica (Fig. 6.14 a), muy frecuen-
temente rellenando las cavidades internas de
Figura 6.11.  Aspectos de campo de la Facies 1 (Calizas for-algal): (a) Bancos de espesor medio a grueso fuertemente
bioturbados en la sección de Santa María de las Hoyas; la barra de escala representa 1,5 m. (b) Detalle de la
bioturbación, con tubos rellenos por material dolomitizado, que muestran una componente vertical muy acusada,
reflejo de una tasa de sedimentación importante; Sección de la Hoz de Silos.
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foraminíferos y gasterópodos (Fig. 6.14 b). Es-
tas características permiten confirmar su bajo
grado de evolución y su  carácter autigénico.
22 Calizas con gasterópodos y foraminíferos.
Calizas intrabioclásticas estratificadas en bancos
de 0,50 m y de 0,15-0,20 m, siendo los prime-
ros resultado de la superposición de varios ban-
cos más delgados (Fig. 6.15 a). Presentan base y
techo bien definidos, destacando, al igual que la
facies anterior, por su abundancia relativa de
gasterópodos, pelecípodos, equinodermos y
ostreidos, así como por su contenido en frag-
mentos de bioclastos reelaborados. Se localizan
en la parte media y superior de la sucesión, cons-
tituyendo la base de resaltes morfológicos se-
cundarios; en general, presentan un carácter
estratodecreciente a nivel de estratos y de con-
junto de estratos. Al microscopio ofrecen textu-
ras granosoportadas packstone (Fig. 6.15.b) y
subordinadamente, wackestone, con cemento
esparítico y ocasionalmente micrita, rellenando
los huecos intergranulares. Se reconocen
intraclastos subredondeados a redondeados de
micritas y pelmicritas, glauconita detrítica
(reelaborada),  así como granos agregados y
ooides, estos últimos en baja proporción. Den-
tro de los granos esqueléticos, destaca la gran
abundancia de gasterópodos turriteliformes de
tamaños variados y de foraminíferos bentónicos
de concha aporcelanada gruesa (miliolidos), aso-
ciados a grandes fragmentos de bivalvos, placas
de equinodermos, algas verdes y con menor fre-
cuencia, briozoos.
Figura 6.12.  Facies 1 (Calizas for-algal) en lámina delgada (33.414) de la muestra 98050108: (a) Calizas wackestone-
packstone con  briozoos, algas verdes, discórbidos, fragmentos de bivalvos y placas de equinodermos, mostrando
una mayor proporción de micrita hacia la parte superior. (b) Texturas granosoportadas packstone donde el grado
de removilización y fracturación de los bioclastos es mayor, reflejando un episodio de mayor gradiente energético
(tormentita). En ambos casos, se observa un proceso postsedimentario de disolución preferencial de los fragmentos
de bivalvos y de la matriz micrítica; las barras de escala representan 1 mm.
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3  Calizas oolíticas con foraminíferos.
Oosparitas tableadas en bancos de 10-20 cm,
de base y techo bien definidos, con una conti-
nuidad de un centenar de metros, relevándose
lateralmente (Fig. 6.16.a). Presentan texturas
granosoportadas grainstone muy lavadas (sin
micrita), reconociéndose en algunas láminas acu-
mulaciones de peloides irregularmente reparti-
dos entre los granos. Los ooides se encuentran
enteros, son subesféricos a elipsoidales,
homométricos y presentan envueltas
mayoritariamente tangenciales (Fig. 6.16.b), aun-
que también los hay con microestructura radial
y ejemplares micritizados en los que no se apre-
cia estructura interna. Se reconocen intraclastos
micríticos y pelmicríticos redondeados, así como
granos agregados (en algunos casos, ooides)
recubiertos por una fina envuelta calcárea. La
porosidad intergranular está sellada por cemen-
tos esparíticos formando mosaicos de grandes
cristales, aunque también se reconocen otros
tipos de cementos previos, frangeantes
(rimmed). Dentro de los componentes
esqueléticos, la diversidad es muy baja, desta-
cando la presencia de milioláceos de concha
gruesa, pequeños gasterópodos, placas de
equinodermos y escasos serpúlidos y algas ver-
des. Estos componentes constituyen, en una pro-
porción elevada, el núcleo de  los ooides. No se
reconocen fragmentos de bivalvos.
24  Margas fosilíferas. Margas grises y ocres,
en general poco bioturbadas, pero con una abun-
dancia relativa de fósiles, escasamente variados:
bivalvos de pequeña talla, gasterópodos,
equinodermos regulares e irregulares y ostreidos.
Se disponen en bancos de 30-50 cm y se locali-
zan en la parte superior de los dos primeros en-
trantes morfológicos de la sucesión, así como
en algunas secciones asociados a la base de la
primera barra carbonatada. También aparecen
en niveles más pequeños de 5-15 cm, a modo
de juntas en los interestratos calcáreos, desta-
cando por un menor contenido en fósiles, bási-
camente reducido a la presencia de ostreidos.
31  Calizas nodulares con ostrácodos. Cali-
zas micríticas y pelmicríticas grises, ricas en ma-
teria orgánica, que se disponen en niveles del-
gados de pobre expresión morfológica. En oca-
siones, presentan aspecto nodular por
bioturbación. Se localizan preferentemente en
los metros iniciales de cada sección (tramos 13,
15, 20, 23, etc.; Fig. 6.5) y en los entrantes
morfológicos asociados a niveles de margas y
calizas lajosas (Fig. 6.17.a). En lámina delgada
ofrecen texturas mudstone y wackestone de to-
nos oscuros muy homogéneas, caracterizándo-
se por la baja presencia de granos carbonatados,
dentro de los cuales se reconocen  escasos
peloides y algún ooide disperso. Destaca la rela-
tiva abundancia de ostrácodos de concha fina y
la presencia de miliolidos y serpúlidos, bien en
fragmentos, bien en colonias de 4-6 tubos (Fig.
6.17.b). En algunas láminas es frecuente la pre-
sencia de cristales rómbicos de dolomita.
32  Margas con materia orgánica. Margas
amarillas y grises nodulares, que se disponen en
bancos de 0,40-0,50 m, destacando por su
bioturbación, carácter nodular y alto contenido
en materia orgánica (Fig. 6.18.). Presentan un
bajo contenido en fósiles, reducido a escasos
pelecípodos, gasterópodos y, puntualmente,
ostreidos. Se localizan preferentemente en el co-
mienzo de cada sección estratigráfica y en la mi-
tad inferior de los tres entrantes morfológicos
reconocidos, señalando el final de las barras
carbonatadas.
41  Calizas estromatolíticas. Aparecen en
dos bancos de 0,50 m y 0,15-0,20 m respecti-
vamente, definiendo sendos niveles guía de co-
rrelación a la escala de este trabajo, dada su ele-
vada continuidad lateral (Gil et al., 2001). El pri-
mero de ellos, parcialmente recristalizado, define
formas de planta esferoidal a escala métrica, sin
desarrollar grandes estructuras en domo (Fig.
6.19.a). Constituye un tramo de pobre expre-
sión morfológica con estructuras de desecación
que facilitan la disgregación mecánica de las lá-
minas o capas en forma de cantos planos. El se-
gundo nivel, reconocido en trabajos preceden-
tes (Floquet, 1991), presenta un excelente esta-
do de conservación, sin estructuras de
desecación, ni huellas de recristalización que re-
flejen procesos de exposición subaérea prolon-
gados (Fig. 6.19 b). Está constituido por formas
esferoidales a escala centimétrica con una com-
ponente vertical de crecimiento, definiendo pe-
queños domos en los que cada lámina alcanza
la base del mismo y se extiende lateralmente,
continuando a través de los domos adyacentes
(Fig. 6.20 a). Atendiendo a la clasificación de
Logan et al., (1964), se trata de formas compues-
tas tipo LLH-C (close laterally linked
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hemispheroids) y SH-C (vertical stacked
hemispheroids). En lámina delgada, se observa
una alternancia muy regular de finos niveles de
peloides y de fango carbonatado, entre los que
se intercalan cavidades fenestrales alineadas,
dejadas tras la descomposición de la malla
microbiana y rellenadas con posterioridad por
un cemento calcítico (Fig. 6.20.b). Los domos
se desarrollan a partir de un sustrato irregular
formado por intraclastos micríticos de tamaño
medio y cantos planos de láminas
estromatolíticas removilizadas que, previamen-
te han quedado cubiertas por colonias de
serpúlidos. Éstos también aparecen en las áreas
inter-domo, entre diferentes envueltas
estromatolíticas (Fig. 6.21.a). En algunos aflora-
mientos, sobre la superficie de los estromatolitos
se extiende una estructura orgánica de forma
globosa e irregular (Fig. 6.21.b), sin patrón de
crecimiento definido, asimilable a un
lithocodioideo tipo Bacinella (Bernaus, J.M.; co-
municación personal), sobre la cual se desarro-
lla una importante costra ferruginosa. En algu-
nas láminas es frecuente también la presencia
de cristales rómbicos de dolomita.
42  Calizas lajosas. Calizas finamente
tableadas en bancos de 10 a 25 cm (localmente,
más gruesos), formadas por una alternancia
milimétrica interna de calcarenitas y micritas con
intercalaciones margosas (Fig. 6.22). La relación
fino/grueso del sedimento determina las estruc-
turas sedimentarias presentes, observándose to-
das las situaciones posibles, desde lentículas ais-
ladas de calcarenitas (ripples) dispersas dentro
de un conjunto arcillo-margoso, a laminación
flaser de arcillas depositadas en los senos de los
ripples, pasando por situaciones intermedias (las
más frecuentes) de laminación ondulada con una
alternancia muy continua de niveles tractivos
(trenes de ripples) y de baja energía. Ocasional-
mente se reconocen niveles de removilización
de bioclastos y brechas de cantos planos con
estratificación cruzada y base erosiva, asociados
a eventos de alto régimen hidrodinámico. De
igual manera que en las facies anteriores, se lo-
calizan preferentemente dentro de los entrantes
morfológicos y al comienzo de cada sección.
43  Calizas oolíticas vadosas. Calcarenitas
oolíticas dispuestas en bancos de 15-20 cm de
espesor asociadas a la facies 23 en la parte supe-
rior de la sucesión. En lámina delgada, presen-
tan texturas granosoportadas grainstone con un
escaso o nulo grado de empaquetamiento (Fig.
6.23.a). Los ooides, que presentan una o dos
envueltas, mayoritariamente con
microestructuras radiales, son esferoidales,
homométricos y en un porcentaje apreciable es-
tán fragmentados, pero no removilizados (Fig.
6.23.b). También se reconocen intraclastos re-
dondeados de calizas micríticas con discórbidos,
granos agregados y ooides con un crecimiento
diferencial tipo pisolítico (Fig. 6.24 a). En cuan-
to a los cementos, se reconocen varios tipos:
uno inicial frangeante (rimmed; Fig. 6.24.b), que
reduce la porosidad primaria, y otro posterior,
en mosaico, que rellena los huecos restantes
(intergranlares y núcleos de los ooides disuel-
tos) con grandes cristales de esparita. La diver-
sidad de fauna es baja, reduciéndose a peque-
ños fragmentos de bivalvos, gasterópodos,
miliólidos y algas verdes, que constituyen en
muchos casos el núcleo de los ooides. En algu-
nas láminas el contenido en bioclastos iguala o
supera al de ooides.
5  Dolomías y calizas recristalizadas.
Dolomías amarillas, calizas mudstone comple-
tamente recristalizadas de tonos grises, con
abundantes geodas de calcita y nódulos de hie-
rro, dispuestas en bancos de espesor variable
sin estructura interna definida (Fig. 6.25.a), que
desarrollan a techo una importante superficie
ferruginosa y/o estructuras de disolución
cárstica; los procesos de dolomitización han
borrado toda la microestructura primaria de las
rocas (Fig. 6.25.b). Se localizan en la mitad su-
perior de la sucesión estudiada, marcando el fi-
nal de los entrantes morfológicos. En algunos
afloramientos (Sto. Domingo de Silos; Alto del
Portillo, Santa María de las Hoyas, Alto de
Cervera) son brechas dolomíticas de colapso (Fig.
6.10.a) por disolución precoz de evaporitas, aso-
ciadas a la presencia de pseudomorfos calcíticos
(diagenéticos) de cristales de evaporitas, estruc-
turas chicken-wire, hinchamientos de naturale-
za anhidrítica, huellas de raíces y otras caracte-
rísticas macro y microtexturales que reflejan pro-
cesos de diagénesis temprana (Floquet, 1991).
Asociaciones de Facies
En general, las facies por sí solas  no per-
miten identificar, con total claridad, los sistemas
sedimentarios bajo los cuales se generan. Sin
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Figura 6.13.  Facies 21 (Calizas bioclásticas con
glauconita): (a) Calizas en bancos planoparalelos
muy bien definidos, con espesor fino a medio;
Sección del Alto del Portillo. (b) Lámina delgada
(33.411) de la muestra 98050105 (Sección del Alto
del Portillo); aspecto general con texturas
wackestone y packstone formadas por abundantes
gasterópodos y fragmentos reelaborados de bivalvos,
equinodermos y, ocasionalmente serpúlidos, así
como escasos foraminíferos bentónicos. Destaca la
presencia de intraclastos redondeados y de
glauconita (no apreciable a esta escala de
observación), así como procesos de disolución
parcial (cuadrante inferior derecho); la barra de
escala representa 1 mm.
Figura 6.14.  Facies 21 (Calizas bioclásticas con glauconita): (a) Lámina 33.410 de la muestra 98050401, con
detalle de la génesis de glauconita poco evolucionada (verde luminoso) a partir de clastos orgánicos; la barra de
escala corresponde a 1 mm. (b) Lámina 33.408 de la muestra 98050102, en la que se reconocen fragmentos de
bivalvos, miliolidos y gasterópodos turriteliformes (moldes internos) con abundante glauconita rellenando sus
cavidades internas; la materia orgánica asociada a estos clastos (impregnaciones negras) proporcionarían un
microambiente reductor necesario para la génesis de glauconita (Cloud, 1955);  la barra de escala representa 1 mm.
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Figura 6.15.  Facies 22 (Calizas con gasterópodos y
foraminíferos): (a) Calizas intrabioclásticas en bancos
planoparalelos de base y techo muy netos;  Sección del
Alto del Portillo. La barra de escala representa 2 m. (b)
Lámina delgada (33.420) de la muestra 98050302;
Packstone bioclástico formado por la acumulación de
fragmentos de gasterópodos (abundantes), básicamente
turriteliformes,  bivalvos, equinodermos, algas verdes y
foraminíferos bentónicos (no identificables en la imagen).
Entre los granos no esqueléticos se reconocen intraclastos
redondeados, granos agregados y una alta proporción de
glauconita reelaborada (detrítica). Se reconoce algo de
micrita en el cuadrante inferior derecho y en los huecos
internos de algunos gasterópodos. La barra de escala
representa 2 mm.
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Figura 6.16.  Facies 23 (Calizas oolíticas con
foraminíferos): (a) Calizas tableadas blancas en bancos
de 10-20 cm bien definidos; Sección de Contreras I. (b)
Lámina delgada (33.395) de la muestra 98051002b;
Oosparita con pellets e intraclastos. Los oolitos están
enteros, tienen un tamaño medio superior a 0,5 mm,
microestructura tangencial y formas subesféricas y
elongadas. Son frecuentes  intraclastos redondeados y
granos agregados de oolitos previos y de pelmicritas. Entre
los componentes esqueléticos destacan los miliolidos,
escasos gasterópodos y placas de equinodermos, así
como la ausencia de fragmentos de bivalvos. Se reconoce
una etapa de disolución selectiva que afectó
fundamentalmente al núcleo de los oolitos (¿fragmentos
de bivalvos?), posteriormente sellada por un cemento
en mosaico. La escala representa 1 mm.
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Figura 6.17.  Facies 31 (Calizas nodulares con ostrácodos):
(a) Calizas en bancos delgados de pobre expresión
morfológica, generalmente bioturbados, que aparecen
asociados a la presencia de margas (facies 32), definiendo
varios entrantes morfológicos; techo de la serie hacia el
cuadrante superior izquierdo; Sección de Contreras I. La
barra de escala representa 0,5 m. (b) Lámina delgada
(33.469) de la muestra 98070201; Caliza mudstone con
ostrácodos, serpúlidos y escasos pellets. Los ostrácodos
son muy abundantes y muchos de ellos conservan las dos
valvas, lo cual refleja unas condiciones hidrodinámicas
muy bajas. Los pellets se encuentran dispersos dentro de
la matriz micrítica y rellenando los tubos de la colonia de
anélidos. La barra de escala representa 2 mm.
Figura 6.18.  Facies 32 (Margas con materia orgánica): Margas amarillas nodulares de pobre expresión morfológica,
que destacan por la baja abundancia de fósiles y el alto contenido en m.o. Aparecen asociadas a la facies 31 y a
calizas de ambientes mareales (42) formando parte de los entrantes morfológicos reconocidos a lo largo de la
sucesión estratigráfica; Sección del Alto del Portillo.
2
1
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Figura 6.19.  Facies 41 (Calizas estromatolíticas): (a) Nivel estromatolítico inferior de formas dómicas y escala
métrica, afectado por procesos de recristalización y desecación que favorecen el desmembramiento de las sucesivas
láminas, cuya removilización da origen a brechas de cantos planos en las áreas interdomo. Por encima, el banco
superior se adapta a la morfología previa e incorpora parte de estos cantos planos; Sección del Alto del Portillo. La
barra de escala representa 0,5 m. (b) Nivel estromatolítico superior, compuesto por formas esferoidales de escala
centimétrica en perfecto estado de conservación. Presenta una elevada extensión regional que se prolonga más
allá del sector estudiado, hasta los afloramientos meridionales de la Cordillera Vasco-cantábrica; Sección del Alto
del Portillo. El rotulador de escala mide 14 cm.
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Figura 6.20.  Facies 41 (Calizas estromatolíticas): (a) Detalle de una sección longitudinal y pulida de una forma
esferoidal (muestra 98042114), correspondiente al segundo nivel estromatolítico de la sucesión; se observa cómo
las sucesivas envueltas alcanzan la base del domo y se extienden lateralmente hacia el siguiente. Se desarrollan
sobre un sustrato irregular formado por intraclastos micríticos y cantos planos, coexistiendo  en el espacio y en el
tiempo con colonias de anélidos (flechas); la escala está en centímetros. (b) Lámina 35.147 de la muestra 00082301;
fina alternancia  de niveles granosoportados de peloides y algún ooide, y de  fango carbonatado. Dentro de éstos
últimos se reconocen cavidades fenestrales cementadas por esparita. No se reconocen grietas de desecación, ni
estructuras semejantes, que produzcan la rotura de las láminas y el desplazamiento interno de los peloides. La
barra de escala representa 1 mm.
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Figura 6.21.  Facies 41 (Calizas estromatolíticas): (a) Lámina delgada de la muestra 98042114, en la que se observa
una  laminación fenestral muy clara y la presencia de colonias de serpúlidos, preferentemente en áreas interdomo,
cubiertas por sucesivas envueltas estromatolíticas. La barra de escala representa 2 mm. (b) Lámina 35.147 de la
muestra 00082301. Desarrollo sobre la superficie del estromatolito de un lithocodoideo de forma globosa y
crecimiento irregular, dentro del cual se reconocen algunos cristales rómbicos de dolomita. Así mismo, se reconocen
pequeñas estructuras transversales a las láminas estromatolíticas, que se interpretan como leves grietas de desecación
desarrolladas en la parte superior del estronatolito. La barra de escala representa 2 mm.
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Figura 6.22. Facies 42 (Calizas lajosas): Calizas tableadas en bancos centimétricos a milimétricos formados por la
alternancia de niveles tractivos y de baja energía, con laminación ondulada, de ripples, intercalaciones margosas y
niveles de removilización y acumulación de bioclastos e intraclastos, que reflejan episodios de mayor régimen
hidráulico. Aparecen asociados a las facies 31 y 32  en los entrantes morfológicos de la sucesión estratigráfica. La
barra de escala representa 1 m.
Figura 6.23. Facies 43 (Calizas oolíticas vadosas): (a) Lámina delgada (33.403) de la muestra 98051008 (Alto del
Portillo) en la que se observa una oosparita muy lavada (textura grainstone sin micrita), formada por ooides
subesféricos, homométricos y escasamente compactados; la barra de escala representa 5 mm. (b)  Detalle de la
lámina anterior; los ooides están formados por una o dos envueltas carbonatadas con microestructura radial a
partir de un núcleo  disuelto, que está sellado por un cemento esparítico en mosaico reconocible también entre los
granos; lo ooides están frecuentemente fragmentados, pero no removilizados. Esta característica, unida al bajo
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Figura 6.24. Facies 43 (Calizas oolíticas vadosas): (a) Lámina delgada (33.403) de la muestra 98051008 (Alto del
Portillo) en la que se observa la presencia de ooides fragmentados y de granos agregados (cuadrante inferior), así
como un crecimiento diferencial (pisolítico) de las envueltas de los ooides (centro); la barra de escala representa
1 mm. (b) Detalle de la lámina  anterior, mostrando dos tipos de cementación: uno inicial frangeante o “tipo
rimmed” con microestructura radial, que tapiza la cara externa de todos los ooides, desarrollándose en numerosas
ocasiones sobre una envuelta micrítica previa; y otra posterior, en mosaico, formada por grandes cristales esparíticos
que reducen la porosidad primaria y secundaria (núcleos de ooides disueltos); la barra de escala representa 1 mm.
Figura 6.25.  Facies 5 (Dolomías y calizas
recristalizadas): (a) Contacto entre un banco
masivo de dolomías amarillas con pequeñas
geodas en la parte inferior y facies tractivas de
removilización energética (22) con la acumulación
de bioclastos e intraclastos en la superior; Sección
de Contreras I. (b) Lámina delgada (33.422) de la
muestra 98050901;  aspecto general totalmente
recristalizado , en el que a partir de una superficie
irregular de cambio en el tamaño de los cristales,
se produce un crecimiento de óxidos de
manganeso. La barra de escala representa 1 mm.
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embargo, su posterior agrupamiento en asocia-
ciones de facies que se suceden en la vertical,
atendiendo a criterios de  afinidad sedimentaria
o ambiental (Ley de Walther), permite una inter-
pretación más precisa de dichos sistemas
deposicionales.
Ahora bien, también se pueden definir aso-
ciaciones de facies con un significado diferente,
genético o evolutivo. Como se ha comentado al
inicio de este apartado, los estratos o sus facies
conservan información sobre el evento de de-
pósito y, en este sentido, facilitan el reconoci-
miento de las diferentes etapas o cortejos
sedimentarios relativos a la génesis de secuen-
cias deposicionales. Las facies que integran una
asociación de este tipo presentan unas condi-
ciones deposicionales2  comunes, que reflejan
unas situaciones del nivel del mar concretas
(“momento” eustático). Estas facies no tienen
por que sucederse de forma continua en la ver-
tical, pudiendo estar repartidas a lo largo de la
sucesión estratigráfica según una pauta de repe-
tición periódica, mostrando ese momento
eustático o cortejo sedimentario en las diferen-
tes secuencias deposicionales.
En esta ocasión, se han integrado ambos
criterios, el sedimentológico y el deposicional, y
se han establecido varias asociaciones de facies
(Fig. 6.26), que cumplen con un doble objetivo:
a) aproximarnos a los sistemas deposicionales y
ambientes sedimentarios existentes en este sec-
tor de la plataforma carbonatada; b) identificar
y, posteriormente,  caracterizar desde el punto
de vista de las facies que lo componen,  los dife-
rentes cortejos presentes en las secuencias
deposicionales (ver  6.2.4).
1.  Asociación de facies de plataforma abier-
ta, o de ambiente infralitoral inferior no restrin-
gido. Está representada por la Facies 1, caracte-
rizada por una diversidad de faunas fósiles rela-
tivamente elevada, así como por un gradiente
hidrodinámico medio-bajo, por debajo del nivel
de base normal del oleaje, que favorece una
mayor actividad biogénica sobre el sedimento
blando del fondo. Las estructuras de escape y la
concentración de la bioturbación a techo de los
bancos, reflejan procesos sedimentarios finitos
o discontinuos, con una alta tasa de sedimenta-
ción que sólo se reduce al final de los mismos,
dentro de un contexto sedimentario
agradacional. Los afloramientos más septentrio-
nales (Hoz de Silos, Contreras I y II) muestran
amalgamación de estratos, propia de contextos
más profundos, en los que los procesos
sedimentarios son más continuos.
2.  Asociación de facies de alta energía
(shoreface), o de ambiente infralitoral superior
no emergido. Está caracterizada por facies de
removilización bioclástica con una baja diversi-
dad de faunas, pero muy abundantes, que refle-
jan un gradiente hidrodinámico alto, propio de
escenarios situados por encima del nivel de base
normal del oleaje. Está representada por las Fa-
cies 21, 22 y 23, cuya disposición vertical a lo
largo de la sucesión (21 en la base, 22 en la zona
media, y 23 en la zona superior), muestra una
evolución gradual hacia escenarios más energé-
ticos (texturas grainstone) y someros (shoals
oolíticos en áreas subtidales someras), marcan-
do una tendencia global somerizante, como
muestra la existencia de cementos tempranos
en la última de ellas. Ocasionalmente, alternan
con niveles de margas ricas en fósiles (24) defi-
niendo asociaciones de estratos marga-caliza (24-
22, 24-21) de granoclasificación negativa.
3.  Asociación de facies de ambientes lito-
rales, o zona de plataforma interna muy somera
y de baja energía. Está representada por las Fa-
cies 31 y 32, en las que la presencia de texturas
micríticas, la baja diversidad de faunas y el ele-
vado contenido en materia orgánica reflejan un
cierto grado de confinamiento, pudiendo estar
relacionada con unos valores de salinidad y/o
de O2 anormales. La presencia de arcillas y la
relativa abundancia de ostrácodos de concha
fina, reflejan su carácter litoral. Esto se ve re-
frendado por la aparición de cristales rómbicos
de dolomita en una proporción mayor a otras
facies analizadas, lo que en este tipo de escena-
rios se asocia a procesos de dolomitización inci-
pientes a partir de aguas meteóricas.
4.  Asociación de facies margino-litoral, o
de ambientes costeros mareales. Está representa-
2 contexto deposicional: régimen hidrodinámico, índice de removilización, tasa de acumulación, espacio de
acomodación, etc.
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da por las Facies 41, 42 y 43, reflejando unas con-
diciones deposicionales propias de la zona
intermareal y su tránsito a la supramareal.  La
presencia de calizas lajosas (41) con una fina al-
ternancia de depósitos tractivos y de decanta-
ción, así como de estructuras de laminación on-
dulada, flaser y lenticular son características de
la zona intermedia de una llanura mareal, don-
de la acción periódica de las mareas (corrientes
de flujo, repunte y corrientes de reflujo) deter-
minan la ritmicidad de los episodios de depósi-
to. Los estromatolitos (42) son igualmente ca-
racterísticos de llanuras intermareales relativa-
mente protegidas de la acción del oleaje,
experimentando breves y repetidos periodos de
humidificación y desecación durante la subida y
bajada de las mareas. Sin embargo, pueden al-
canzar también la zona supramareal, estando en
este caso afectados por episodios de desecación
más prolongados que provocan la aparición de
grietas de retracción, brechificación y otras es-
tructuras de desecación que favorecen su frag-
mentación y disgregación mecánica
(estromatolito del nivel inferior; Fig. 6.19.a). Así
mismo, la presencia de pisolitos (43) con un cre-
cimiento diferencial de las envueltas, más desa-
rrollado en la parte inferior que en la superior,
asociado a la presencia de ooides con envueltas
radiales y a cementos frangeantes, son caracte-
rísticas propias de zonas vadosas.  La propor-
ción relativamente alta de ooides y pisoides frag-
mentados se relaciona con los frecuentes episo-
dios de desecación que tienen lugar en estos
subambientes. El hecho de que en muchos ca-
sos  los granos fragmentados no estén
removilizados sugiere una fase de cementación
temprana.
5.  Asociación supralitoral, o de plataforma
emergida. Los dominios supralitorales se sitúan
por encima de la línea de pleamar y sólo se ven
afectados por inundaciones marinas esporádi-
cas. Están caracterizados por la presencia de
brechas dolomíticas de colapso por disolución
precoz de evaporitas durante una diagénesis tem-
prana, depositadas inicialmente en ambientes
hipersalinos de “tipo sebkha”. En otras ocasio-
nes se trata de facies litorales (31 y 32) y margi-
no-litorales (41 y 43) que han quedado expues-
tas en condiciones subaéreas, asociadas a una
interrupción sedimentaria y que han sufrido pro-
cesos de recristalización, dolomitización, reem-
plazamiento, carstificación y ferruginización en
presencia de aguas meteóricas, obliterando las
características sedimentarias iniciales de los se-
dimentos.
Medios Sedimentarios
Las asociaciones de facies anteriormente
descritas son características de sistemas
deposicionales costeros (nearshore) y de plata-
forma carbonatada interna, pero no restringida,
mostrando una alternancia en la vertical según
un modelo de apilamiento cíclico, aunque con
una tendencia general somerizante, en la que
los ambientes costeros y litorales predominan
hacia techo.
6.2.4  Secuencias deposicionales y
cortejos sedimentarios de 3º y
4º orden
Desde los conceptos genéticos o evoluti-
vos que emanan del análisis secuencial, muy di-
ferentes a los exclusivamente litoestratigráficos
o sedimentológicos, la sucesión descrita en el
apartado 6.2.1 se interpreta de forma distinta.
Los materiales de la Fm. Muñecas engloban una
secuencia deposicional de 3er orden completa,
la llamada en este trabajo Secuencia Deposicional
del Turoniense Superior (SD-1), dentro de la cual
se reconoce una secuencialidad interna de or-
den menor sobreimpuesta (4º, 5º y 6º orden).
Límites de secuencias
Independientemente de su rango, todas
estas secuencias están limitadas por
discontinuidades sedimentarias, en general fá-
cilmente reconocibles en la sucesión
estratigráfica. Ello es debido a que nos encon-
tramos en ambientes marinos de plataforma in-
terna poco profunda, en la que los procesos
sedimentarios están altamente controlados por
las oscilaciones eustáticas (sin descartar otros
factores tectónicos de carácter local), generan-
do un registro sedimentario incompleto (como
en cualquier dominio de plataforma), en el que
las discontinuidades estratigráficas quedan per-
fectamente materializadas a través de cambios
bruscos en la evolución vertical de facies, su-
perficies ferruginosas y endurecidas (hard
          73
grounds), paleocarstificaciones, brechificaciones,
procesos de recristalización y dolomitización
tempranos, etc.
En el caso de la secuencia de 3er orden (SD-
1), sus límites no coinciden exactamente con los
litoestratigráficos de la Fm. Muñecas (Alonso et
al., 1993; García et al., 1996a). Se encuentran
en el interior de dicho litosoma y están repre-
sentados por sendas discontinuidades de orden
mayor localizadas en posiciones muy concretas
de la sucesión estratigráfica (Fig. 6.27/28).
El LIMITE INFERIOR (SB-1) se sitúa a te-
cho del primer nivel de calizas estromatolíticas
(Alto del Portillo, La Galiana, Cabrejas del Pinar
y Alto de Cervera; Figs. 6.7.a y 6.19.a), culmi-
nando una tendencia claramente emergente
manifestada en el primer tramo de la sucesión
estratigráfica, compuesto por facies de ambien-
tes mareales (tidalites inferiures). En ausencia de
este nivel estromatolítico, se desarrolla una im-
portante superficie ferruginosa, tal y como ocu-
rre en las secciones de Contreras I y II,
Calatañazor y Tejada, que marca una ruptura
sedimentaria entre las facies mareales de los tra-
mos inferiores y la alternancia de margas y cali-
zas fosilíferas glauconíticas superiores.
En las secciones de Cuevas de San Clemen-
te y de Santa María de las Hoyas se encuentra
dentro de un tramo cubierto, en tanto que en la
sección de la Hoz de Silos (Fig. 6.29.a) se sitúa
sobre el banco de calizas lajosas parcialmente
recristalizadas con abundantes serpúlidos (facies
mareales) que constituye la base de la columna,
sobre el cual aflora un tramo cubierto,
presumiblemente margoso. Por otra parte, en la
sección de Cabrejas del Pinar, el estromatolito
está reducido a un nivel de 15 cm con laminación
horizontal de algas, sobre el que se desarrollan
varios bancos (10-15 cm) de calcarenitas
oolíticas muy ferruginizadas, nuevamente con
abundantes serpúlidos; algo similar ocurre en la
sección del Alto de Cervera, en la que sobre el
nivel estromatolítico aflora un banco de margas
ricas en m.o. y otro de calizas dolomitizadas
amarillas con una importante superficie
ferruginosa a techo. En la sección de Alto del
Portillo, el banco de estromatolitos  (Fig. 6.7.a)
adquiere un mayor desarrollo, con formas glo-
bulares de amplio radio, encontrándose afecta-
do por procesos de recristalización,
brechificación y estructuras de desecación (grie-
tas de retracción, tepees), que reflejan episodios
de exposición subaérea relativamente prolonga-
dos; Por encima, se depositan facies de
removilización bioclástica ricas en glauconita que
reflejan ambientes más marinos y energéticos
de la plataforma.
Por lo tanto, en este sector el límite infe-
rior SB-1 representa una importante discontinui-
dad estratigráfica, asociada a un descenso acu-
sado del nivel del mar, que genera una interrup-
ción sedimentaria con episodios de emersión y
procesos de recristalización y desecación aso-
ciados. Por encima, se constata una brusca
retrogradación de los cinturones de facies, se-
ñalando el comienzo de una etapa transgresiva
mayor. Morfológicamente, dicho límite queda
también caracterizado por un notable incremen-
to de la expresión en el relieve por parte de las
facies bioclásticas situadas por encima, marcan-
do el comienzo de la primera barra carbonatada
de las cuatro observables dentro de la Fm. Mu-
ñecas.
El LÍMITE SUPERIOR (SB-2) se sitúa den-
tro del último tramo de la sucesión estratigráfica,
de naturaleza calcarenítica, asociado a una dis-
continuidad estratigráfica que muestra estruc-
turas y procesos de emersión subaérea.
En la sección de Cuevas de San Clemente
se localiza a techo de un conjunto de calcarenitas
oolíticas marcadamente recristalizadas y
ferruginizadas, dando paso a un tramo blando
cubierto; por encima, la serie se vuelve más
nodular debido a un incremento de la
bioturbación. Algo similar ocurre en la sección
de Tejada (Fig. 6.28), en la que el límite puede
situarse ligereamente por encima de un nivel de
calizas dolomitizadas amarillas, en la parte infe-
rior de un potente conjunto de calizas lajosas
semicubiertas (Tidalites superiures) con
granoclasificación positiva que marca el final de
la Fm. Muñecas; da paso a calizas micríticas y
margas bioturbadas, mostrando un cambio de
tendencia sedimentaria (profundización) hacia
contextos más marinos y profundos de la plata-
forma.
Las secciones de Contreras I y II no pre-
sentan, en dicha posición estratigráfica, estruc-
turas significativas de una interrupción
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sedimentaria mayor con episodios de exposición
subaérea asociados; ello debe estar relacionado
con la ausencia de tales eventos de emersión en
ese sector de la plataforma. El límite se localiza
a techo del tramo 104 de la sección de Contreras
II3 , debido a su carácter lajoso (tableado de
ripples), a la intensa bioturbación y a la superfi-
cie ferruginosa de techo, que reflejan una
ralentización y/o interrupción sedimentaria, y a
un cambio de facies que da paso a un conjunto
de calizas micríticas grises y calizas oolíticas y
bioclásticas muy ricas en fósiles, propias de con-
textos sedimentarios algo más marinos; dicho
cambio refleja una progresiva disminución de la
energía del medio y una retrogradación de los
cinturones de facies. Más adelante se verá que
las facies de removilización bioclástica caracte-
rizan etapas transgresivas de 3º y 4º orden.
La parte superior de la sección de La Galia-
na (Fig. 6.29 b) ha sido reconocida a lo largo de
un corte de campo, en el que la calidad de expo-
sición disminuye notablemente. El límite de la
secuencia se localiza en la mitad inferior de un
potente tramo carbonatado y tableado (tramo
101; ver descripción en Anexo I), parcialmente
cubierto por derrubios de ladera. En las seccio-
nes de Santa María de las Hoyas y Alto del Porti-
llo, el límite tiene tan buena expresión
estratigráfica como morfológica; se localiza en
un entrante morfológico, especialmente bien
desarrollado en la sección de Alto del Portillo, y
viene definido por un brusco cambio de facies
entre términos recristalizados (dolomitizados)
inferiores, que marcan el núcleo del entrante, y
facies oolíticas con foraminíferos bentónicos y
gasterópodos, dispuestas en bancos de mayor
expresión en el relieve, con granoclasificación
negativa.
En las secciones de Calatañazor, Cabrejas
del Pinar (Fig. 6.29 c) y Alto de Cervera, está
representado por superficies de ferruginización
y paleocarstificación desarrolladas sobre calizas
parcialmente recristalizadas, así como por cali-
zas brechoides recristalizadas con abundantes
geodas rellenas por pseudomorfos de calcita y,
por dolomías tableadas rojas de base irregular
erosiva. Por último, en la sección de la Hoz de
Silos se localiza a techo del nivel de brechas
calcáreas de colapso descrito anteriormente (Fig.
6.10.a). Este nivel fue reconocido previamente
por Floquet (1991), quien con los mismos crite-
rios sedimentológicos y petrológicos situó en
identica posición el techo de su 2ª Unidad Tecto-
biosedimentaria (ver  6.2.6).
En síntesis, el límite superior (SB-2) está
representado por una discontinuidad
estratigráfica mayor, relacionada con un descen-
so del nivel del mar que provoca la emersión
parcial de la plataforma y el desarrollo de proce-
sos de recristalización, dolomitización y
carstificación en la parte expuesta, así como la
génesis de evaporitas cuya posterior disolución
provoca procesos de colapso y brechificación.
Por encima, la sucesión continúa con una serie
oolítica tableada, en algunas secciones micrítica,
que marca el tramo final de la unidad
litoestratigráfica Fm. Muñecas y representa
secuencialmente el comienzo de la siguiente
secuencia de 3er orden (Coniaciense-Santoniense
Inferior) en un contexto inicial transgresivo.
Ambos límites (SB-1 y SB-2) son resultado
de importantes caídas eustáticas que exponen
la plataforma; no obstante, mientras el SB-1 es
fácilmente reconocible en toda la región porque
a las estructuras de exposición subaérea (no
siempre identificables), se añade una brusca rup-
tura en la evolución vertical de facies, en el lími-
te superior (SB-2) la exposición de la plataforma
es parcial y la ruptura sedimentaria mucho más
tenue, debido a un menor desplazamiento de
los cinturones de facies. Ello genera problemas
de reconocimiento en aquellas áreas de la plata-
forma que no quedaron expuestas (Ej.
Contreras), en las cuales SB-2 se manifiesta como
un episodio de ralentización sedimentaria, con
desarrollo o no de superficie ferruginosa, acom-
pañado de un cambio gradual en la tendencia
vertical de las facies hacia contextos
sedimentarios progresivamente más marinos.
La secuencia de 3er orden, está organiza-
da internamente en 4 SECUENCIAS DE 4º OR-
DEN, o CONJUNTOS DE PARASECUENCIAS
(parasecuences sets), que se denominan SD-1.1,
SD-1.2, SD-1.3 y SD-1.4 (Figs. 6.27/28). Sus lí-
mites son discontinuidades estratigráficas me-
3 ver descripción del tramo en el Anexo I.
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Figura 6.27. Panel de correlación A-A'en el Sector I del área de estudio,
mostrando la posición de los límites de la Fm. Muñecas y de las secuencias
deposicionales de 3º y 4º orden contenidas en ella. La nomenclatura de
secuencias y límites de secuencia sigue el procedimiento del apartado 5.2.4.
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nores, salvo el límite inferior y superior de las
SD-1.1 y SD-1.4 respectivamente, que coinci-
den con los límites SB-1 y SB-2 de la secuencia
de 3er orden, ya descritos. En cualquier caso,
están representados por superficies ferruginosas
y endurecidas (hardgrounds), procesos de
recristalización y dolomitización temprana y
cambios de tendencia en la evolución vertical
de facies. En general, la secuencia de 4º orden
presenta en sus tramos finales una sucesión de
facies (alternancia de margas y calizas lajosas de
ambientes mareales) que reflejan una
somerización progresiva hacia techo, culminan-
do en una interrupción sedimentaria acompa-
ñada o no de emersión. Por encima, un brusco
cambio de facies da paso a términos bioclásticos
y fosilíferos de ambientes de plataforma, más
marinos y profundos, que representan el comien-
zo del siguiente episodio deposicional de 4º or-
den; ésta es una constante que se repite en los
cuatro conjuntos de parasecuencias.
El LÍMITE SUPERIOR (SB-1.1) de la se-
cuencia SD-1.1 se localiza a techo del segundo
nivel estromatolítico descrito en la sucesión
estratigráfica (ver  6.2.1; Fig. 6.8), que presenta
una elevada continuidad regional, siendo utili-
zado como nivel guía de correlación local. La
ausencia de procesos de recristalización, hue-
llas de desecación y otras estructuras que refle-
jen exposición subaérea (ver  6.2.3), indican que
la ruptura sedimentaria tuvo lugar en condicio-
nes submareales, tal y como confirma la pre-
sencia de lithocodium (Banner et al., 1990) en
las secciones más distales de la plataforma (NO;
Cuevas de San Clemente). En algunos aflora-
mientos (Cabrejas del Pinar, Calatañazor), este
nivel estromatolítico se manifiesta como un ban-
co con laminación horizontal de algas, y allí don-
de no se reconoce (secciones de La Galiana y
Tejada) se observa un mayor desarrollo de las
facies lajosas y biocalcareníticas de ambientes
mareales.
El LÍMITE SUPERIOR (SB-1.2) de la se-
cuencia SD-1.2  se sitúa a techo de un banco de
calizas recristalizadas y brechas dolomíticas
amarillas. Los procesos de recristalización y
dolomitización que afectan al techo de la secuen-
cia deben estar relacionados con la presencia de
aguas meteóricas, durante un episodio de emer-
sión de la plataforma asociado a una interrup-
ción sedimentaria de corta duración, a juzgar por
la ausencia generalizada de huellas de erosión,
costras ferruginosas y superficies de
paleocarstificación. Tan sólo, la sección de Alto
del Portillo presenta evidencias de una exposi-
ción subaérea más intensa, con el desarrollo de
una costra ferruginosa a techo de un banco de
brechas dolomíticas de colapso (con abundan-
tes geodas), relacionada con la disolución pre-
coz de evaporitas (Fig. 6.9. a). Otras secciones
que muestran procesos de diagénesis temprana
son las de Contreras I y II, Santa María de las
Hoyas, La Galiana, Tejada y Alto de Cervera, si
bien en la última de ellas, las condiciones de
exposición no son nada favorables. No obstan-
te, la emersión no debió ser generalizada en todo
el área, ya que en la sección de la Hoz de Silos
no se observa huella alguna de exposición
subaérea, ni estructuras de erosión, reconocién-
dose en este caso el límite a techo de un nivel
de margas amarillas, a partir de un cambio
sedimentario neto que implica una brusca
retrogradación de los cinturones de facies. Este
criterio es igualmente válido en las secciones de
Cuevas de San Clemente y Cabrejas del Pinar,
en las que el límite se localiza a techo de sendos
tramos cubiertos (de naturaleza blanda), en base
a la ruptura sedimentaria que generan los tra-
mos que le suceden por encima. Por último, en
la sección de Calatañazor es situado dentro de un
tramo cubierto, a partir de correlaciones detalla-
das con las secciones próximas (Cabrejas del Pi-
nar y La Galiana) que se justifican más adelante.
El LÍMITE SUPERIOR (SB-1.3) de la secuen-
cia SD-1.3  se sitúa a techo de un segundo nivel
de calizas dolomitizadas (ver  6.2.1), señalando
un nuevo episodio de exposición subaérea aso-
ciado a una interrupción sedimentaria. En gene-
ral, la dolomitización tiene lugar sobre sedimen-
tos previos, básicamente margas amarillas y ca-
lizas lajosas mareales, que reflejan el carácter
somero del término de la secuencia; tampoco
en este caso existen estructuras que reflejen una
exposición subaérea prolongada en el tiempo.
En las secciones de la Hoz de Silos (cuyos depósi-
tos finales no están dolomitizados) y Contreras I
presentan sendas costras ferruginosas; en ésta
última sección se reconoce una superficie de
reactivación energética ligeramente erosiva, so-
bre la que se deposita una brecha de cantos pla-
nos y bioclastos removilizados, que señala el
SECTOR I:  Borde sur de la Sierra de la Demanda-Cameros
78 CAPÍTULO 6  Estratigrafía  y  facies
Figura 6.29. Secuencias deposicionales de 3º y 4º orden dentro de la Fm. Calizas Bioclásticas de Muñecas en
diferentes afloramientos del borde sur de la Sierra de la Demanda-Cameros. a)  Hoz de Silos (Bu); b) La Galiana
(So), la barra de escala representa 10 m; c) Cabrejas del Pinar (So), la barra de escala equivale a 30 m.
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inicio de la siguiente secuencia de 4º orden (SD-
1.4). De forma similar al límite SB-1.2, los pro-
cesos de dolomitización temprana no afectan por
igual a todo el área de estudio, lo cual nos lleva
a plantear el carácter local de la emersión. En las
secciones de Calatañazor, Cuevas de San Cle-
mente y Hoz de Silos, se localiza a techo de un
complejo de margas amarillas y calizas tidales
sin dolomitizar, sobre el que las facies
bioclásticas de ambientes submareales francos
del siguiente episodio deposicional constatan la
ruptura sedimentaria.
Los cuatro conjuntos de parasecuencias
aparecen bien representados en todo el área de
estudio, excepto en la sección de Tejada en la
que la SD-1.4 puede estar contenida, muy redu-
cida de espesor, en la parte inferior del conjunto
lajoso superior de la Fm. Muñecas, que aflora
en muy malas condiciones, o bien pudiera ha-
ber desparecido, a juzgar por la acusada pérdi-
da de espesor que dicho conjunto presenta ya
en la sección de Alto de Cervera (Fig. 6.28). En
general, presentan un espesor uniforme que no
varía significativamente de unos afloramientos
a otros (Fig. 6.27/28). Tan sólo la sección de
Cabrejas del Pinar presenta diferencias de espe-
sor notables respecto a sus secciones vecinas
(Calatañazor, Picofrentes), en parte de la SD-1.1
y no en el resto de secuencias, lo cual debe en-
tenderse en términos de una tectónica
sinsedimentaria puntual.
Las interrupciones sedimentarias que
marcan los límites de los conjuntos de
parasecuencias no fueron acompañados de pro-
cesos erosivos importantes; a pesar de llevar
asociados episodios de exposición subaérea (SB-
1.2; SB-1.3 y SB-2), únicamente tuvieron lugar
procesos de carstificación y diagénesis tempra-
na. Cuando la sedimentación marina se reanu-
da, lo hace en un pulso transgresivo menor y en
aparente paraconformidad, o en su caso median-
te estructuras de onlap sobre la secuencia pre-
cedente, estructuras que no son reconocibles a
escala de afloramiento, sino deducidas a través
de los paneles de correlación, y que determinan
la presencia o ausencia de las secuencias
deposicionales de orden menor (5º y 6º orden).
Las relaciones de solapamiento expansi-
vo basal (onlap) y retractivo (offlap) justifican las
pequeñas diferencias de potencia observadas de
unas secciones a otras a lo largo de una secuen-
cia (Ej. onlap de la SD-1.2 en la Hoz de Silos y
Santa María de las Hoyas; Fig. 6.27). Estas rela-
ciones adquieren importancia creciente en los
conjuntos superiores (SD-1.3 y SD-1.4), lo cual
permite explicar dos fenómenos: la reducción
progresiva de espesor de los conjuntos de
parasecuencias en la vertical, pasando de los 20
m de valor medio en la SD-1.1, a los escasos 7
m de la SD-1.4 (Fig. 6.29); y, el acuñamiento de
la SD-1.4 cuando nos trasladamos a áreas más
someras y próximas al margen de cuenca, tal y
como ocurre en la región de Tejada.
Distribución vertical de facies y cortejos
sedimentarios
En cada conjunto de parasecuencias, se
obser va una distribución vertical de facies que
permite definir un patrón de apilamiento
sedimentario, válido para todas ellas (Fig. 6.30).
Éste es fácilmente reconocible en la SD-1.1, ya
que de los cuatro conjuntos es el más potente,
el que presenta facies más marinas y el que apa-
rece mejor desarrollado en los afloramientos.
Este conjunto de parasecuencias da comienzo
con facies de removilización bioclástica y abun-
dante glauconita (21), ocasionalmente con tér-
minos margosos fosilíferos (24), reflejando am-
bientes marinos energéticos de plataforma
carbonatada; le suceden facies de plataforma
abierta de baja energía (1); facies nuevamente
energéticas y bioclásticas (22) y, por último, fa-
cies de ambientes restringidos litorales de baja
energía (3), finalizando en un banco de
estromatolitos globulares (41) desarrollado so-
bre sedimentos mareales (42), que marca física-
mente el límite de secuencia.
En las secuencias superiores se observa
una evolución sedimentaria similar, aunque re-
flejando un carácter progresivamente más so-
mero, puesto de relieve por un menor contraste
interno de facies y por la sustitución de los nive-
les estromatolíticos (41) finales por calizas
recristalizadas y brechas dolomíticas (5). Así, la
SD-1.2 da comienzo con facies de removilización
bioclástica (22) y margosas (24) que presentan
abundantes bivalvos, gasterópodos y
equinodermos. La presencia de glauconita ya no
es tan generalizada como en la secuencia prece-
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Figura 6.30. Distribución vertical de facies en la Fm. Muñecas y su relación con los cortejos sedimentarios de las
secuencias de 3º y 4º orden. La terminología de las facies se ajusta a la Figura 6.26 y la de secuencias y límites de
secuencia al procedimiento del apartado  5.2.4.
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dente, destacando en los afloramientos de Cue-
vas de San Clemente y Alto del Portillo, donde
presenta un carácter detrítico (reelaborada). Por
encima, le sucede un homogéneo conjunto de
calizas de grano fino (1) muy bioturbadas, orga-
nizadas en bancos gruesos, y calizas y margas
de ambientes litorales (3),que adquieren un
mayor desarrollo que en la SD-1.1, estando lo-
calmente recristalizadas y dolomitizadas a techo
(5). La SD-1.3 da comienzo con calizas
bioturbadas menos bioclásticas que las anterio-
res (22), de reducido espesor y escaso contraste
con las facies suprayacentes de grano más fino
y menor gradiente energético (1 ó 22). Por enci-
ma, le sucede un conjunto de calizas y margas
de ambientes litorales (31 y 32), calizas lajosas
mareales (43), finalizando en un segundo nivel
de recristalización y/o dolomitización a techo (5).
La  SD-1.4 está formada por calizas oolíticas con
foraminíferos (23) que alternan con niveles
micríticos de plataforma abierta (1), con brechas
dolomíticas asociadas a una etapa de interrup-
ción sedimentaria mayor.
En todos los casos, la distribución vertical
de facies muestra un rápido incremento relativo
del nivel del mar, seguido de una posterior caída
más dilatada en el tiempo (suponiendo una tasa
de sedimentación constante), que culmina en la
interrupción sedimentaria de techo; es por tan-
to, resultado de un ciclo eustático transgresivo-
regresivo, en este caso de 4º orden, que lleva
asociado diferentes cortejos sedimentarios. En
este sector de la plataforma, las secuencias de
4º orden no contienen LST, estando exclusiva-
mente formadas por TST y HST; el LST de cada
una de ellas queda contenido dentro del límite
inferior de la misma, que representa además la
TS de 4º orden y refleja un importante cambio
en la energía del medio hacia situaciones de
mayor estrés hidrodinámico, a pesar de lo cual,
ninguna de estas superficies muestra una natu-
raleza erosiva. Únicamente la TS de la SD-1.4
en la sección de Contreras II es ligeramente
erosiva, desarrollando por encima una brecha
de cantos planos removilizados de niveles infe-
riores, en virtud de lo cual puede considerarse
como una “Ravinement Surface” (Fig. 6.9.b).
En la SD-1.1, la mfs es fácilmente recono-
cible por un nivel carbonatado de 15-20 cm in-
tensamente bioturbado y frecuentemente
ferruginizado, que marca un cambio de facies
neto (Fig. 6.31). Por debajo, se delimita un TST
identificable en todas las secciones, que man-
tiene un espesor uniforme en la zona central y
septentrional desde Cuevas de San Clemente a
Santa María de las Hoyas), se incrementa gra-
dualmente en la zona oriental (La Galiana,
Calatañazor y Cabrejas del Pinar) y se reduce
hacia el margen costero (Tejada). Presenta ca-
rácter bioclástico, reflejo de unas condiciones
hidrodinámicas elevadas, propias de una etapa
transgresiva, y destaca del resto por la abundan-
cia de glauconita autigénica4. Internamente se
encuentra organizado en dos conjuntos de es-
tratos de espesor creciente a techo, asimilables
a secuencias menores (5º orden). Por encima,
se desarrolla un HST de mayor espesor que el
cortejo anterior, con facies de plataforma abier-
ta en la base, en general muy bioturbadas (as-
pecto nodular), que dan paso a  facies tractivas,
facies litorales de baja energía y finalmente, fa-
cies mareales, organizadas en varios conjuntos
de estratos; muestran en conjunto una progre-
siva somerización y disminución de espesor a
techo.
En la SD-1.2, la  mfs queda materializada
en los mejores afloramientos por una superficie
de intensa bioturbación, localmente
ferruginizada, acompañada de una junta de
margas grises (Alto del Portillo, Tejada, Santa
María de las Hoyas); refleja un contacto muy
neto entre las facies micríticas bioturbadas de
grano fino del HST (por encima) y las bioclásticas
tractivas del TST (por debajo). Éste último, a di-
ferencia del de la SD-1.1 presenta menores pro-
porciones de glauconita (reelaborada). En la SD-
1.3, la mfs es más difícil de identificar debido a
SECTOR I:  Borde sur de la Sierra de la Demanda-Cameros
4la glauconita es un mineral que aparece en proporciones crecientes dentro de los TST,  alcanzando valores
máximos en las proximidades de las mfs (Amorosi, 1995); aunque en la actualidad, su génesis está asociada a áreas
de plataforma profunda de baja energía (Odin & Morton, 1988; Domínguez et al., 1998), su presencia dentro del
registro sedimentario en facies de ambientes más someros y energéticos ha sido descrita recientemente (Chafetz &
Reid, 2000).
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Figura 6.31.  Aspecto de campo de los cortejos sedimentarios en secuencias de 4º orden: a) Sección de Contreras
I;  b) Sección de la Hoz de Silos. La superficie de máxima inundación (mfs) está generalmente muy bioturbada y
frecuentemente ferruginizada, marcando dentro de cada parasecuencia un contacto muy neto entre los términos
tractivos  basales y los de baja energía superiores. Delimita un TST con facies de removilización bioclástica (Asociación
de Facies 2) en bancos de base y techo bien definidos y tendencia estratocreciente; y por encima, un HST que
muestra una tendencia contraria (somerizante y estratodecreciente), y llega a ser muy nodular en la base (Facies 1).
En ambos casos, la mfs coincide con la SMM de la secuencia de 3er orden (SD-1).
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un bajo contraste de facies entre el TST y HST,
entendido éste como consecuencia de una me-
nor traslación de los cinturones de facies duran-
te un ciclo eustático menos transgresivo que los
anteriores; no obstante, aún puede reconocerse
en algunos afloramientos (Contreras I y II, Hoz
de Silos, Alto del Portillo y Tejada) como una
superficie muy bioturbada que marca el contac-
to entre dos conjuntos de facies no tan diferen-
tes como en secuencias anteriores, pero que con-
servan un cambio brusco (incremento) en el es-
pesor de los estratos.
Las dificultades de reconocimiento de la
mfs en la última secuencia SD-1.4 son aún ma-
yores, debido al escaso desarrollo de la secuen-
cia en sí y a su bajo contraste de facies. No obs-
tante, en la sección de Cuevas de San Clemente,
se reconoce en un nivel margocalcáreo fosilífero5
que representa una sección condensada desa-
rrollada sobre un conjunto bioclástico inicial
(TST). Su posterior correlación en el resto de aflo-
ramientos (sectores más internos de la platafor-
ma) ha permitido identificarla materializada en
forma de pequeñas superficies bioturbadas y
ferruginizadas, ocasionalmente asociada con
laminación de ripples (Contreras II, Hoz de Si-
los, Alto del Portillo, La Galiana y Cabrejas del
Pinar); tan sólo en los afloramientos de Contreras
I y Calatañazor está asociada a estructuras ma-
yores (brechas dolomíticas, carstificación) rela-
cionadas con procesos diagenéticos. El TST está
compuesto por biocalcareníticas oolíticas en
bancos tableados característicos de ambientes
submareales someros (shoals oolíticos) de  hi-
drodinámica elevada. El HST presenta facies si-
milares, con niveles micríticos de plataforma
abierta, y a techo, una proporción creciente de
cementos frangeantes y de crecimiento pisolítico,
reflejando unas condiciones ambientales más
someras.
 En síntesis, la mfs de 4º orden, que sepa-
ra los cortejos transgresivo (TST) y de alto nivel
del mar (HST), está representada por un nivel
de ralentización y/o interrupción sedimentaria,
ya sea una sección condensada (Ej. SD-1.1 en el
Alto de Cervera; SD-1.4 en Cuevas de San Cle-
mente), o más frecuentemente, un nivel inten-
samente bioturbado coronado por una superfi-
cie ferruginosa. Refleja la ruptura sedimentaria
que se produce en la plataforma al alcanzarse el
momento de máxima tasa de ascenso del even-
to eustático, como consecuencia de la súbita
retrogradación de los cinturones de facies que
éste genera. Se sitúa en el contacto entre los tér-
minos tractivos basales y los de plataforma abier-
ta de baja energía, delimitando: a) un TST de
reducido tamaño, con facies de removilización
bioclástica y fosilíferas (Asociación 2) y una ten-
dencia de espesor creciente de los conjuntos de
estratos (parasecuencias) internos; y b) un HST
de mayor espesor y variación vertical de facies
(Asociaciones 1, 3, 4 y 5), que muestra un ca-
rácter somerizante y de espesor contrario. En
las secuencias superiores, se observa un menor
contraste de facies entre los dos cortejos
sedimentarios, que dificulta el reconocimiento
de la mfs. Ello se debe a una menor traslación
lateral de los cinturones de facies dentro de ci-
clos eustáticos progresivamente menos
transgresivos.
Si analizamos la evolución sedimentaria
vertical de las cuatro secuencias de 4º orden en
conjunto, se observa que la secuencia
deposicional de 3er orden que las contiene, mues-
tra una organización semejante a aquéllas, aun-
que a menor escala; en ella se reconoce una eta-
pa inicial de marcado carácter transgresivo y otra
posterior, de mayor desarrollo y tendencia re-
gresiva, a juzgar por la distribución vertical de
facies, por la pérdida de espesor de los conjun-
tos de parasecuencias y por la presencia de pro-
cesos de diagénesis temprana asociados a epi-
sodios de exposición subaérea, cuya intensidad
se incrementa a techo. La secuencia de 3er or-
den es pues, una secuencia transgresivo-regre-
siva resultado de un ciclo de variación eustática
del nivel del mar completo, en el que pueden
definirse igualmente, sus cortejos sedimentarios.
La TS de 3er orden coincide con la discon-
tinuidad basal (SB-1), no presentando tampoco
en este sector LST; éste se reconoce en posicio-
nes más septentrionales asociado a una cuña
5 tramo 55; ver descripción en el Anexo I.
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terrígena costera (ver  6.3). La SMM de 3er or-
den se localiza dentro de la SD-1.1, que como
se dijo anteriormente es la que presenta un ca-
rácter más marino, coincidiendo con la mfs de
4º orden de la secuencia menor. Ello explica que
sea la SMM que mejor se reconoce en campo
(Fig. 6.31) debido al efecto amplificado que, en
la dinámica de los procesos sedimentarios, pro-
dujo la coincidencia de 2 picos de máximo as-
censo eustático (3º y 4º orden). Por debajo, se
reconoce un TST de 3er orden que coincide igual-
mente con el TST de 4º orden de la SD-1.1, ca-
racterizado por sus altas proporciones de
glauconita ya comentadas; presente en todas las
secciones analizadas, sus variaciones de espe-
sor se deben a relaciones de onlap sobre los
materiales (tidalites inferiures) de la secuencia
precedente.
El resto de la secuencia, es decir, el HST
de la SD-1.1 y los tres conjuntos de
parasecuencias restantes (SD-1.2, SD-1.3 y SD-
1.4), representan el HST de 3er orden. En él, la
pérdida de espacio de acomodación, provocada
en parte por el relleno sedimentario y en parte,
por la caída progresiva del nivel del mar iniciada
tras alcanzar el pico de máximo ascenso eustático
de 3er orden, determinan la progresiva pérdida
de espesor de las secuencias menores, alcan-
zando su valor mínimo en la última de ellas. Está
formado por TST’s y HST’s de 4º orden, siendo
los segundos los que adquieren un mayor desa-
rrollo (HST’s de la SD-1.1, SD-1.2 y SD-1.3)
debido a la suma de efectos que supone la su-
perposición de dos etapas de alto nivel del mar
de diferente rango.
6.2.5 Secuencias deposicionales
menores (5º y 6º orden)
Secuencias de 5º orden
Un examen interno de los conjuntos de
parasecuencias permite reconocer varias SE-
CUENCIAS DEPOSICIONALES DE 5º ORDEN,
o PARASECUENCIAS; éstas muestran una pauta
de repetición cíclica dentro de cada secuencia
de 4º orden, y al mismo tiempo, de ordenamien-
to dentro de sus cortejos sedimentarios. Están
limitadas por discontinuidades estratigráficas
menores (superficies ferruginosas, contactos
bioturbados, cambios de facies repentinos, etc.)
y por los límites y mfs’s de las secuencias mayo-
res. A diferencia de estas últimas, las de 5º or-
den son secuencias de somerización de energía
creciente a techo, resultado de un episodio
eustático de rápida profundización y posterior
relleno sedimentario. La etapa transgresiva ini-
cial y la mfs correspondiente se encuentran con-
tenidos en la discontinuidad de base, de forma
que cada parasecuencia se desarrolla en un con-
texto de alto nivel del mar (HST de 5º orden),
bajo el cual tiene lugar el relleno del espacio de
acomodación creado tras el evento de
profundización.
Dentro de la secuencia SD-1.1 se reco-
nocen cinco secuencias deposicionales de 5º
orden (Fig. 6.32), que denominamos sd-1.1, sd-
1.2, sd-1.3, sd-1.4 y sd-1.5. El límite superior
(sb-1.1) de la parasecuencia sd-1.1 es un cam-
bio vertical de facies (21 a 24), localmente acom-
pañado de una superficie ferruginosa, laminación
de ripples y colonias de anélidos. El de la
parasecuencia sd-1.2  coincide con la SMM y
mfs de las secuencias mayores (3º y 4º orden).
El límite superior (sb-1.3) de la parasecuencia
sd-1.3 es una superficie de contacto neta, local-
mente ferruginizada, que en unos casos marca
el contacto entre facies micríticas bioturbadas
de plataforma abierta (1) y facies bioclásticas más
energéticas y someras (22), tal y como ocurre en
las secciones de la Hoz de Silos, Santa María de
las Hoyas, La Galiana, Calatañazor y Picofrentes;
en otros casos, dicho contacto se encuentra den-
tro de la sd-1.4 (secciones de Alto del Portillo,
Alto de Cervera y Tejada), o no existe, faltando
entonces los términos bioclásticos (22) (seccio-
nes de Cuevas de San Clemente, Contreras I y II
y Cabrejas del Pinar). En ambos casos, el límite
viene señalado por una superficie de
ralentización sedimentaria e intensa
bioturbación. El límite superior (sb-1.4) de la
parasecuencia sd-1.4 es un nuevo cambio de
facies acompañado de un contraste morfológico
importante. Se produce en el contacto entre las
facies bioclásticas tractivas (22) o micríticas
bioturbadas (1) anteriores y los términos de
ambientes litorales de baja energía (3), cuya
menor expresión en el relieve marcan el comien-
zo de un entrante morfológico y caracterizan la
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siguiente parasecuencia (sd-1.5). Este límite va
acompañado por una superficie ferruginosa en
las secciones de Hoz de Silos, Alto del Portillo,
la Galiana y Tejada. Por último, el límite superior
(sb-1.5) de la parasecuencia sd-1.5 coincide con
el límite SB-1.1 de la secuencia de 4º orden
mayor, en el nivel de estromatolitos globulares
ya comentado.
Las dos primeras parasecuencias (sd-1.1
y sd-1.2) se encuentran dentro del TST de 4º
orden (Fig. 6.32/33), manifestándose como se-
cuencias de espesor creciente a techo (2,78 m y
4,23 m de valor medio, respectivamente), acor-
de con el incremento del espacio de acomoda-
ción que se genera durante una etapa de ascen-
so eustático. Dicho incremento alcanza su ex-
presión máxima en la parasecuencia sd-1.3 (5,1
m), situada inmediatamente por encima de la
SMM y mfs de 3º y 4º orden, que representa el
pico de máximo ascenso de ambos ciclos
eustáticos. Finalmente, las dos parasecuencias
restantes (sd-1.4 y sd-1.5) muestran una pro-
gresiva pérdida de espesor (4,91 y 2,23 m de
valor medio) como consecuencia lógica de la
pérdida de espacio de acomodación durante la
caída eustática subsiguiente. Ésta es una cons-
tante que se repetirá en el resto de secuencias
de 4º orden y que permitirá identificar, cuando
aquéllas no estén completas, las parasecuencias
presentes.
Aunque las diferencias de espesor en cada
parasecuencia no son muy significativas, salvo
en el caso de Cabrejas del Pinar, las dos
parasecuencias extremas (sd-1.1 y sd-1.5) son
las que presentan variaciones mayores; ello es
debido a relaciones de onlap sobre los materia-
les de la secuencia precedente en la sd-1.1, y a
relaciones de offlap en la sd-1.5, debido a falta
de espacio de acomodación suficiente para al-
bergar una parasecuencia bien desarrollada, en
la etapa terminal del episodio eustático de 4º
orden.
Sin embargo, en la sección de Cabrejas
del Pinar, se produce un brusco aumento del
espesor de la sd-1.3 y sd-1.4 (10,15 m y 12,15
m, respectivamente) y no de las parasecuencias
restantes; este cambio de espesor se relaciona
con un fenómeno tectónico puntual y distensivo
que, sumado a la señal eustática, distorsionó
eventualmente el registro sedimentario durante
el Turoniense Superior, incrementando el volu-
men de sedimentos. El carácter local de dicho
fenómeno, tanto en el espacio (punto muy loca-
lizado en el área de estudio), como en el tiempo
(parte de la sucesión estratigráfica), la geome-
tría de relleno agradacional, las facies y las es-
tructuras biogénicas de escape, reflejo de una
alta tasa de sedimentación, e incluso el hecho
de que se invierta la tendencia de espesor (de-
creciente) descrita anteriormente, justifican di-
cha interpretación. El evento tectónico se rela-
ciona con La Falla de San Leonardo, una estruc-
tura perteneciente al conjunto de accidentes
tectónicos que se extienden desde Soria hasta la
región de Santo Domingo de Silos, interpretándose
como un importante accidente tectónico del ba-
samento que jugó un papel significativo en la
configuración de la Cuenca Ibérica durante el
Jurásico y Cretácico Inferior, al constituir el bor-
de meridional de la Cuenca de Cameros (Morillo-
Velarde & Meléndez, 1972); la existencia de es-
tos cambios notables en el espesor de las
parasecuencias entre secciones muy próximas
(Calatañazor y Cabrejas del Pinar; Fig. 6.32) per-
miten suponer que su funcionamiento (en régi-
men distensivo) se prolongó, de forma intermi-
tente y a pequeña escala, durante el Cretácico
Superior, así como reconocer la traza de la
paleofractura durante este periodo, más al Nor-
te de la posición que dibuja en la actualidad (Sur
de la Sierra de Cabrejas).
La secuencia SD-1.2 está organizada en
otras cinco parasecuencias internas, que deno-
minamos correlativamente sd-2.1, sd-2.2, sd-
2.3, sd-2.4 y sd-2.5. El límite superior (sb-2.1)
de la parasecuencia sd-2.1 es un cambio de fa-
cies brusco entre términos de removilización
bioclástica (22) y niveles margosos fosilíferos (24),
de forma similar al de la parasecuencia sd-1.1.
Presenta un espesor máximo de 1,3 m,
acuñándose hacia el ESE por onlap sobre los
materiales previos, llegando a desaparecer to-
talmente en las secciones de Santa María de las
Hoyas y La Galiana, mientras que en las de Alto
del Portillo, Calatañazor y Cabrejas, queda re-
ducido de forma testimonial a un banco
bioclástico de 40 cm.
El límite superior (sb-2.2) de la
parasecuencia sd-2.2 coincide con la mfs de 4º
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orden, representada en la mayoría de las seccio-
nes por un cambio de facies neto y por una jun-
ta de margas negras. El de la parasecuencia sd-
2.3 es un nuevo cambio de facies, acompañado
de un contraste morfológico (final de la 2ª barra
carbonatada). En los afloramientos de Contreras
I y II y Hoz de Silos, el contraste morfológico
tiene lugar dentro de la parasecuencia, estando
aquí materializado el límite por una superficie
ferruginosa bien desarrollada, acompañada por
colonias de anélidos y grietas de desecación
(Contreras I, Hoz de Silos). El límite superior (sb-
2.4) de la parasecuencia sd-2.4 es un cambio de
facies menor dentro de materiales de ambientes
litorales restringidos (3), organizados en conjun-
tos de estratos marga-caliza o secuencias
sedimentarias menores (6º orden) de
somerización. Finalmente, el de la parasecuencia
sd-2.5  coincide con el límite SB-1.2  de la se-
cuencia de 4º orden.
Exceptuando las variaciones de espesor
que presenta la parasecuencia basal sd-2.1 ya
comentadas, el resto de parasecuencias mantie-
nen un espesor uniforme a lo largo de todas las
secciones, oscilando entre los 4,40 m y 1,65 m
de valor medio de las sd-2.3 y sd-2.5 respecti-
vamente. Las dos primeras parasecuencias (sd-
2.1 y sd-2.2) constituyen el TST de la secuencia
mayor y muestran una tendencia de espesor cre-
ciente a techo (0,80 m y 3,0 m de valor medio,
respectivamente). Las tres parasecuencias supe-
riores (sd-2., sd-2.4 y sd-2.5) definen el HST y
presentan una tendencia contraria (4,40 m; 3,70
m y 1,65 m respectivamente).
La secuencia SD-1.3 consta de cuatro
parasecuencias internas. El reconocimiento de
la mfs de 4º orden a techo de la primera
parasecuencia permite identificar las
parasecuencias sd-3.2, sd-3.3, sd-3.4 y sd-3.5.
La ausencia de la sd-3.1 en este sector de la pla-
taforma se entiende en términos de acuñamiento
basal por relaciones de onlap, de forma similar
a lo que ocurre parcialmente en las sd-1.1 y sd-
2.1 ya descritas. No obstante, en la sección de
Cabrejas del Pinar se reconocen las cinco
parasecuencias; por debajo de la sd-3.2 aflora
una parasecuencia adicional (sd-3.1) formada por
un conjunto de calizas micríticas nodulares y
fosilíferas, limitada a techo por una discontinui-
dad estratigráfica importante (superficie
ferruginosa y junta de margas negras). Esta pri-
mera parasecuencia, de espesor reducido (90
cm) debe estar contenida dentro de la sección
de Calatañazor en la parte superior de un tramo
cubierto por derrubios, que incluye también la
parasecuencia sd-2.5 y el límite SB-1.2 de la se-
cuencia mayor. El espesor de dicho tramo cu-
bierto es conforme con la existencia de ambas
parasecuencias. Hacia el O, la sd-3.1 se acuña
rápidamente, desapareciendo en el resto de aflo-
ramientos.
El límite superior (sb-3.3) de la
parasecuencia sd-3.3 viene marcado de forma
diferente en unos afloramientos y otros. En el
área noroccidental (Cuevas de San Clemente,
Contreras I y II, Hoz de Silos) está definido por
una superficie ferruginosa que marca el final de
la 3ª barra carbonatada y por un cambio de fa-
cies entre términos de ambientes litorales res-
tringidos (3) y términos mareales (42), de menor
expresión morfológica. Hacia el E, el límite se
encuentra dentro de la 3ª barra carbonatada y
viene materializado por una superficie
estratigráfica muy neta que, localmente, se ob-
serva ferruginizada (Alto del Portillo, La Galia-
na). El límite superior (sb-3.4) de la
parasecuencia sd-3.4 es una discontinuidad
estratigráfica interna dentro de las facies lajosas
de ambientes mareales (42) y el de la
parasecuencia sd-3.5 coincide, una vez más, con
el límite SB-1.3 de la secuencia mayor.
Esta última parasecuencia (sd-3.5) está
afectada en la mayor parte de los afloramientos
por procesos de recristalización y dolomitización
penetrativa, asociados a la discontinuidad de
techo, que en algunos casos llega a afectar a la
parasecuencia completa (secciones de Alto del
Portillo, Santa María de la Hoyas, La Galiana).
Hacia el NO (Contreras I y II), la intensidad de
tales procesos disminuye (no es tan penetrativa),
desapareciendo antes de alcanzar la sección de
Cuevas de San Clemente; en esta última sec-
ción, la parasecuencia está constituida íntegra-
mente por facies de ambientes mareales (42).
Como en casos anteriores, el espesor de
cada parasecuencia no varía significativamente
en todo el sector, oscilando entre los 80 cm de
la sd-3.1 en Cabrejas del Pinar y Calatañazor y
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los 4,5 m de la 3ª parasecuencia (sd-3.3), que
una vez más es la de mayor espesor; presentan
la distribución vertical de espesores observada
en las secuencias de 4º orden inferiores: las dos
primeras parasecuencias (sd-3.1 y sd-3.2)  con-
forman el TST de 4º orden, y muestran un espe-
sor creciente a techo; las tres superiores (sd-3.3,
sd-3.4 y sd-3.5) definen el HST con una tenden-
cia inversa.
Finalmente, la secuencia SD-1.4 consta
tan sólo de tres parasecuencias. La primera de
ellas corresponde a la parasecuencia sd-4.2, ya
que a su techo se localiza la mfs de la secuencia
mayor. La mfs se reconoce fácilmente mediante
horizontes de bioturbación, superficies
ferruginosas, brechas y secciones condensadas
(secciones de Contreras II, Contreras I y Cuevas
de San Clemente), mostrando más dificultades
en el resto de afloramientos debido al menor
contraste de facies que se produce a medida que
nos alejamos de la SMM de 3er orden. El espesor
(2,2 m) de la parasecuencia sd-4.2 es muy ho-
mogéneo en todas las secciones analizadas, aun-
que hacia el margen de cuenca se acuña rápida-
mente por onlap, no llegando a aflorar en la sec-
ción del Alto de Cervera.
La parasecuencia sd-4.4 presenta una dis-
tribución desigual en el área de estudio. Es fácil-
mente reconocible en los afloramientos de Cue-
vas de San Clemente, Contreras I y II y Hoz de
Silos. En este último define, junto con parte de
la sd-4.3, el potente conjunto de brechas
dolomíticas de colapso que marcan aquí el final
de la secuencia de 3er orden. En el resto de aflo-
ramientos, desaparece a favor de la sd-4.3, que
se convierte de esta forma en la última
parasecuencia del episodio de 4º orden, siendo
además la más extensiva, ya que se reconoce en
la sección del Alto de Cervera (Fig.6.33), donde
desarrolla a techo un nivel paleocarstificado y
brechificado, fruto de una interrupción
sedimentaria importante.
A juzgar por las relaciones geométricas
observadas en las parasecuencias sd-4.2 y sd-
4.4, la ausencia de las parasecuencias sd-4.1 y
sd-4.5 se debe entender en términos similares,
es decir, de acuñamiento por solapamiento ex-
pansivo (onlap) y retractivo (offlap), respectiva-
mente, marcados en etapas diferentes de ascen-
so y descenso eustático. Este acuñamiento se
debe a la falta de espacio de acomodación sufi-
ciente, lógico en la etapa terminal de todo ciclo
de 3er orden. La ausencia comentada de estruc-
turas de erosión importantes y la continuidad y
homogeneidad del espesor de las parasecuencias
apoyan esta idea.
Secuencias de 6º orden
En la mayoría de los casos, las secuencias
de 5º orden están internamente compuestas por
varios bancos con facies relativamente diferen-
tes, que tienden a organizarse en dos conjuntos
mayores de estratos tipo marga-caliza o micrita-
calcarenita, asimilables en términos secuenciales
a SECUENCIAS DEPOSICIONALES DE 6º OR-
DEN. Se trata, por tanto, de secuencias de
somerización o de energía creciente a techo, de
forma similar a la secuencia mayor que las con-
tiene, estando limitadas por discontinuidades
estratigráficas menores (superficies de
bioturbación, superficies ferruginosas, cambios
de facies, etc.). Son resultado de episodios pe-
queños de rápido ascenso y posterior caída del
nivel del mar. Estos pulsos eustáticos menores
se superponen a los de rango mayor, definiendo
una curva de variación del nivel del mar com-
pleja, en la que somos capaces de identificar al
menos, cuatro rangos de oscilación eustática
diferentes. El reconocimiento interno de una
secuencialidad de orden menor en alguna de
estas secuencias de 6º orden, compuesta aún
por varias asociaciones de estratos, descarta una
posible naturaleza autocíclica.
Estas secuencias son identificables en to-
das las parasecuencias (5º orden), aunque apa-
recen desigualmente distribuidas a lo largo de
las secciones analizadas, existiendo tramos don-
de no han sido reconocidas. Un motivo que ex-
plica su falta de reconocimiento responde al di-
ferente grado de exposición de los materiales en
el afloramiento, negando el detalle necesario en
los tramos de baja calidad (Ej. SD-1.3 en Alto
del Portillo y Santa María de las Hoyas; sección
de Picofrentes completa). Otra circunstancia, en
este caso de tipo sedimentario, que controla el
reconocimiento o no de las secuencias de 6º
orden, es el espacio de acomodación; condicio-
na la continuidad de los procesos sedimentarios,
y depende de la conjunción de dos factores:
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posición dentro de la plataforma (en sentido
proximal – distal) y “momento” eustático de ran-
go mayor.
En áreas de plataforma somera, las oscila-
ciones menores del nivel del mar quedan clara-
mente registradas en la sucesión sedimentaria
mediante conjuntos de estratos y discontinuidades
estratigráficas menores (asociadas a los episo-
dios de caída), definiendo secuencias de depó-
sito. El registro sedimentario es incompleto, tanto
más cuanto más somero, siendo resultado de
unos procesos sedimentarios multiepisódicos.
Ahora bien, hacia el interior de la plataforma, el
espacio de acomodación es mayor y los proce-
sos sedimentarios van a ser más continuos en el
tiempo, debido a que los sistemas deposicionales
no van a verse tan afectados por las fluctuacio-
nes eustáticas de rango menor. Ello genera un
registro sedimentario más continuo, en este caso,
con desarrollo agradante de facies carbonatadas
de grano fino e intensa actividad biogénica (ca-
racterísticas de ambientes más distales de plata-
forma), en el cual se superponen diferentes even-
tos deposicionales (6º orden) sin que queden
materializados como secuencias deposicionales
al uso; en definitiva, tiene lugar una
“amalgamación” de secuencias deposicionales.
En estos casos, el espesor de las secuencias de
5º orden es conforme a la existencia de dos even-
tos deposicionales menores superpuestos. Di-
chos eventos generan en otras áreas de la plata-
forma (más someras) sendas secuencias de 6º
orden.
Un efecto similar se produce al alcanzar
un pico de máximo ascenso eustático de rango
mayor (Ej. 3º ó 4º orden). En un contexto
sedimentario de nivel del mar alto, el espacio de
acomodación va a ser mayor, independientemen-
te del punto de la plataforma en el que nos en-
contremos, y la sedimentación va a ser un pro-
ceso más continuo de nuevo, al no verse afecta-
do por las caídas menores del nivel del mar.
Con estos criterios se puede explicar la
falta de reconocimiento de secuencias
deposicionales de 6º orden en el par de
parasecuencias sd-1.3 y sd-1.4 dentro de las
secciones de la Hoz de Silos, Contreras I y II,
mientras que sí son identificables en otras sec-
ciones; debido a la existencia de niveles cubier-
tos en el tramo considerado, no se incluye den-
tro de esta terna la sección de Cuevas de San
Clemente (extremo noroccidental del sector). En
general, las secciones señaladas reflejan los con-
textos más distales o marinos de este sector de
la plataforma; hay que tener en cuenta que to-
das las secciones han sido levantadas siguiendo
un corte pseudoparalelo (NO-SE) al eje de la
cuenca, y no perpendicular a éste, donde el ca-
rácter proximal-distal de las sucesiones sería más
patente. Además, la ausencia de las secuencias
menores tiene lugar en las parasecuencias (5º
orden) situadas inmediatamente por encima del
pico de máxima tasa de ascenso eustático de 3er
orden (SMM), cuyo efecto se ve amplificado por
la coincidencia del pico de mfs de 4º orden de la
SD-1.1. A medida que nos alejamos de la SMM
de 3er orden, las secuencias de 6º orden van a
poder reconocerse en el resto de parasecuencias.
Algo similar ocurre en la parasecuencia
sd-3.3, ya que si bien presenta malas condicio-
nes de afloramiento (Alto del Portillo, Santa María
de las Hoyas, Cuevas de San Clemente,
Calatañazor, etc.), extensibles en buena medida
a la secuencia SD-1.3 que la contiene, en la Sec-
ción de Contreras I no puede descartarse la exis-
tencia de procesos de amalgamación.
No obstante, el ejemplo más claro de
amalgamación de secuencias de 6º orden se
encuentra nuevamente dentro de las
parasecuencias sd-1.3 y sd-1.4 en la sección de
Cabrejas del Pinar. En este caso el incremento
del espacio de acomodación producido tras al-
canzar el pico de máxima tasa de ascenso
eustático (SMM) de 3er orden, se ve amplificado
notablemente por efecto de una subsidencia
tectónica puntual que genera un monótono re-
lleno sedimentario de carácter agradacional, sin
que se reconozcan rupturas sedimentarias inter-
nas significativas que permitan individualizar
secuencias deposicionales menores.
Si analizamos el resto de parasecuencias,
se observa un conjunto de ellas, próximas a los
límites de las  secuencias mayores (4º orden),
compuestas únicamente por una secuencia de
6º orden. Las diferencias de espesor de unos aflo-
ramientos a otros, así como el contexto
sedimentario en el que tienen lugar, al comien-
zo o final de un evento eustático mayor, son ar-
gumentos suficientes para descartar la posibili-
dad de secuencias amalgamadas. Así, en las
Cuevas de
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Figura 6.32. Secuencias deposicionales de 3º, 4º, 5º y 6º orden y cortejos
sedimentarios a lo largo de la línea de correlación A-A' en el Sector I del área de
estudio. La nomenclatura de secuencias y límites de secuencia sigue el
procedimiento del apartado 5.2.4.
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parasecuencias basales (sd-n.1, n=1,2,3; y sd-
4.2), la pérdida de secuencias de 6º orden se
produce por solapamiento expansivo (onlap)
sobre los depósitos de secuencias precedentes,
afectando dicho acuñamiento, en general, a la
primera de ellas (sd-n.1.1, n=1,2,3; sd-4.2.1);
estas relaciones geométricas (onlap) son carac-
terísticas de etapas transgresivas. En un caso
extremo, llegan a afectar a la segunda secuencia
de 6º orden, como ocurre con la sd-2.1.2, que
desaparece casi por completo entre las seccio-
nes de Hoz de Silos y Alto del Portillo, o con la
sd-3.1.2, a la que le ocurre lo mismo al O de
Calatañazor.
Sin embargo, en las parasecuencias ter-
minales (sd-n.5, n=1,2,3) la secuencia de 6º
orden que falta es la superior (sd-n.5.2, n=1,2,3)
debido a relaciones de solapamiento retractivo
(offlap) como consecuencia de la falta de espa-
cio de acomodación suficiente al final de los
episodios eustáticos de 4º orden. Esta pérdida
de acomodación es tan acusada al final de la se-
cuencia de 3er orden, que marca la completa
desaparición de la sd-4.5 (no aflora en ninguna
de las secciones de este sector) y, seguidamen-
te, la de la parasecuencia sd-4.4.
Un comentario aparte merece la
parasecuencia sd-1.5, que como ya se ha seña-
lado, finaliza en un nivel guía de estromatolitos
globulares. Su reducido espesor (1,4 m de valor
medio) en los afloramientos de la región central
y oriental (sección del Alto del Portillo a
Calatañazor) ofrece pocas dudas de estar com-
puesta por una sola secuencia de 6º orden (sd-
1.5.1). En la sección de Cabrejas del Pinar for-
ma parte de un tramo cubierto que nos impide
conocer su dimensión real. Hacia el NO (Hoz
de Silos, Contreras I y II y Cuevas de San Cle-
mente) su espesor llega a duplicarse (3,3 m de
valor medio) debido al gran desarrollo de los
niveles margosos inferiores. Este incremento de
espesor lleva a plantear la posibilidad de la pre-
sencia de las dos secuencias de 6º orden amal-
gamadas (sd-1.5.1 y sd-1.5.2), tal y como se ha
visto en las parasecuencias sd-1.3 y sd-1.4; de
ser correcta esta posibilidad, la secuencia que
contiene el nivel de estromatolitos pasaría a ser
la sd-1.5.2 (la más extensiva, al reconocerse en
todos los afloramientos), obligando al
acuñamiento de la sd-1.5.1 por onlap
(solapamiento expansivo) hacia el SE, relación
geométrica muy poco probable en la etapa final,
claramente regresiva de un episodio eustático
de 4º orden. Por tanto, la explicación más cohe-
rente para ese incremento de espesor es un
mayor espacio de acomodación y, por tanto, una
mayor tasa de relleno sedimentario en áreas más
profundas (zona NO) del sector estudiado, que
tiene lugar durante un único episodio
deposicional de 6º orden (sd-1.5.1). La correla-
ción de esta parasecuencia con otros sectores
de la Cuenca Ibérica confirma esta segunda in-
terpretación (ver capítulo 7).
Como se ha comentado anteriormente,
las secuencias de 6º orden son más fáciles de
reconocer hacia el borde de cuenca, siempre que
la calidad de exposición lo permita. Esto es así
en la sección de Tejada (Fig.6.33), donde las di-
ferentes parasecuencias están compuestas por
una o dos secuencias de 6º orden, en función
de su posición (extremos o centro) dentro de la
secuencia de 4º orden que las contiene. No obs-
tante, las parasecuencias sd-1.3 y sd-1.4 están
formadas en esta sección, aparentemente por
una sola secuencia de 6º orden, a juzgar por la
pérdida de espesor que presentan con respecto
a secciones próximas (Alto de Cervera); de ser
esto así, es problemático conocer cual de las dos
secuencias menores es la que se conserva en
este afloramiento. Una segunda hipótesis con-
siste en admitir la presencia de sendas secuen-
cias de 6º orden amalgamadas, a pesar del ca-
rácter somero o marginal del afloramiento, al
situarse éstas inmediatamente por encima de la
SMM de 3er orden.
Para finalizar, las secuencias de 6º orden
están internamente organizadas, una vez más,
por secuencias de orden menor antes de llegar
al nivel de estrato elemental. Esto es especial-
mente observable en los afloramientos de la zona
central y suroriental (Fig. 6.32), que reflejan am-
bientes más someros. Están formadas por aso-
ciaciones de varios estratos marga-caliza o
micrita-calcarenita, reflejando una somerización
creciente o aumento del régimen energético ha-
cia techo. Su número y espesor dentro de las
secuencias de 6º orden, así como sus posibili-
dades de correlación entre los diferentes aflora-
mientos son muy variables.
6.2.6 Síntesis y discusión
Se han levantado 12 secciones
estratigráficas de alto detalle (escala centimétrica)
de los materiales del Turoniense Superior a lo
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largo de la banda de afloramientos cretácicos
que, situados al sur del complejo “Sierra de la
Demanda-Tierra de Cameros”, se extienden des-
de el sur de Burgos hasta la localidad de Soria.
Permiten establecer un perfil de correlación
estratigráfica de dirección NO-SE,
pseudoparalelo al eje mayor de la Cuenca Ibéri-
ca (Fig. 6.3). De todas ellas, sólo la sección de
Picofrentes presenta unas condiciones de expo-
sición desfavorables, ofreciendo únicamente un
mínimo control del espesor de los conjuntos de
parasecuencias (4º orden).
En este sector, el Turoniense Superior des-
taca por estar homogéneamente estratificado,
presentando un carácter tableado y rítmico (Fig.
6.4); estas características son extensibles en el
resto de la Cordillera Ibérica, allí donde aflora
en facies carbonatadas (ver s 6.3 y 6.4). Está re-
presentado por la Fm. Calizas bioclásticas de
Muñecas, situada entre dos litosomas muy
fosilíferos y diferentes: Fm. Margas de
Picofrentes (Cenomaniense terminal-Turoniense
Inferior), en la base; y Fm. Calizas nodulares de
Hortezuelos (Coniaciense-Santoniense), a techo.
La Fm. Muñecas está formada por una
alternancia de calizas variadas y niveles de
margas estratificadas en bancos bien definidos.
Presenta un espesor medio de 65 m, mostrando
una sucesión sedimentaria que se repite sin gran-
des variaciones (cambios laterales de facies) en
todas las secciones analizadas (Fig. 6.5). Da co-
mienzo con calizas tidales finamente lajosas, con
lentículas de ripples y laminación ondulada
“wavy” entre niveles tractivos y de baja energía,
finalizando en una superficie ferruginosa o en
un banco de calizas estromatolíticas. Por enci-
ma, se reconoce un conjunto de calizas
bioclásticas packstone estratificadas en bancos
bien definidos, ricas en glauconita e intraclastos
ferruginizados, al que sucede un tramo homo-
géneo de calizas micríticas mudstone–
wackestone dispuestas en gruesos bancos inten-
samente bioturbados, que dan paso a techo a
términos nuevamente bioclásticos, a calizas
micríticas con ostrácodos alternando con nive-
les de margas amarillas y calizas tidales, culmi-
nando con un segundo nivel estromatolítico, de
gran continuidad lateral, que marca una ruptura
sedimentaria. Por encima, se observa una evo-
lución sedimentaria similar, repetida doblemen-
te, y que comienza con niveles de removilización
bioclástica, alternando en la base con margas
fosilíferas; continúa con calizas micríticas
bioturbadas y finaliza con calizas tidales
dolomitizadas y brechas dolomíticas. La suce-
sión finaliza con un monótono conjunto de cali-
zas oolíticas tableadas, con estratificación cru-
zada de bajo ángulo, que contienen una discon-
tinuidad estratigráfica interna.
La sucesión descrita es característica de
sistemas deposicionales costeros (nearshore) y
de plataforma interna no restringida, mostran-
do una alternancia en la vertical según un mo-
delo de apilamiento sedimentario de carácter
cíclico, integrado de muro a techo, por: facies
de removilización bioclástica de ambientes
infralitorales someros (con o sin glauconita); fa-
cies de plataforma abierta; facies bioclásticas más
someras; facies de ambientes litorales restringi-
dos; y, facies margino-litorales. Esta distribución
vertical de facies se repite varias veces, aunque
mostrando una tendencia general somerizante,
en la que los términos costeros y litorales pre-
dominan sobre los de plataforma hacia techo.
La edad de los materiales ha sido estable-
cida previamente por Floquet (1991) como
Turoniense Superior-Coniaciense basal, en base
a las biozonas de ammonites de los escasos
ejemplares (Coilopoceras requienanum
d’ORBIGNY) encontrados dentro de esta unidad,
y de los más abundantes hallados en las Fms.
Picofrentes y Hortezuelos (Wiedmann, 1979;
Floquet, op. cit.).
Los materiales de la Fm. Muñecas com-
prenden una secuencia deposicional de 3er or-
den completa (Fig. 6.27/28, organizada interna-
mente en varias secuencias menores (4º, 5º y 6º
orden). El límite inferior (SB-1) de la secuencia
viene marcado por una discontinuidad
sedimentaria situada a techo del conjunto de
“Tidalites inferiures” (Floquet, op. cit.), mostran-
do una tendencia claramente emergente que
culmina en un nivel de calizas estromatolíticas
y/o costra ferruginosa. Por encima, se depositan
facies bioclásticas ricas en glauconita, de am-
bientes más distales y marinos de la plataforma.
Este límite queda, pues, caracterizado por una
ruptura sedimentaria importante que implica una
brusca retrogradación de los cinturones de fa-
cies en un contexto transgresivo mayor.
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El límite superior (SB-2) se manifiesta como
una superficie de exposición subáerea con pro-
cesos de carstificación y dolomitización asocia-
dos. En la sección de la Hoz de Silos, se sitúa a
techo de un nivel de brechas calcáreas de colap-
so formadas por la disolución precoz de
evaporitas; este nivel fue reconocido previamen-
te por Floquet (op. cit.), quien con los mismos
criterios sedimentológicos sitúa el techo de su
2ª U.T.B.S. Por encima, la sucesión continúa con
una serie oolítica tableada (con intercalaciones
micríticas, dependiendo de las secciones), que
marca el final de la unidad litoestratigráfica Fm.
Muñecas y representa secuencialmente el co-
mienzo de la siguiente secuencia de 3er orden
(Coniaciense–Santoniense Inferior). En otras
zonas de la plataforma no se observan huellas o
estructuras de emersión (Ej. área de Contreras),
manifestándose dicho límite como una ruptura
menor que refleja un cambio de polaridad en la
tendencia regresiva observada en los tramos fi-
nales de la secuencia deposicional.
En general, ambos límites son resultado de
una caída eustática importante, que expone par-
cialmente la plataforma. No obstante, mientras
el límite inferior es fácilmente reconocible en
toda la región porque a las estructuras de expo-
sición subaérea (no siempre identificables), se
le superpone una brusca ruptura en la evolución
vertical de facies, en el límite superior (SB-2) la
exposición de la plataforma es parcial y la ruptu-
ra sedimentaria mucho más tenue, debido a un
menor desplazamiento de los cinturones de fa-
cies. Ello genera problemas de reconocimiento
en aquellas áreas que no quedaron expuestas
(Ej. Contreras), en las cuales SB-2 se manifiesta
como un episodio de ralentización sedimentaria,
con desarrollo o no de superficie ferruginosa.
La secuencia de  3er orden está internamen-
te organizada en cuatro conjuntos de
parasecuencias o secuencias de 4º orden, que
presentan una disminución de espesor progre-
siva hacia techo, variando entre los 20 y 7 m de
valor medio. Sus límites internos son
discontinuidades estratigráficas que reflejan rup-
turas sedimentarias menores, a favor de las cua-
les se producen procesos de diagénesis tempra-
na relacionados con episodios de exposición más
o menos breves. Asociados a estos episodios,
no se reconocen procesos erosivos importan-
tes, tan sólo de carstificación y dolomitización
incipientes, de manera que cuando la sedimen-
tación marina se reanuda, lo hace en aparente
paraconformidad, o en su caso, mediante onlap
sobre la secuencia precedente, después de un
desplazamiento de los cinturones de facies en
un contexto transgresivo menor.
Dentro de cada secuencia de 4º orden, las
facies se ordenan según el patrón de apilamiento
arriba descrito, mostrando un rápido incremen-
to relativo del nivel del mar y una posterior caí-
da, que culmina con la interrupción sedimentaria
de techo. Por tanto, se trata de secuencias de 4º
orden transgresivo-regresivas, generadas por
mecanismos cíclicos de origen eustático, en las
que fácilmente se puede definir un TST y HST,
así como la mfs que separa ambos cortejos (Fig.
6.30). En este sector de la plataforma, no se re-
conocen LST de 4º orden.
Las secuencias de 4º orden se convierten
en las unidades de referencia en campo para el
análisis secuencial: presentan un tamaño apro-
piado para su reconocimiento en los afloramien-
tos (Fig. 6.29), sus cortejos sedimentarios son
relativamente sencillos de establecer (Fig. 6.31)
y, sobre todo, facilitan el análisis interno de la
secuencia de 3er orden que las contiene, pues se
manifiestan como una réplica de ésta a mayor
escala. Efectivamente, la secuencia deposicional
de 3er orden muestra una organización
sedimentaria semejante a la de las secuencias
de 4º orden, y por tanto una tendencia
transgresiva y regresiva similar, pudiéndose de-
finir de igual modo sus cortejos transgresivos y
de alto nivel del mar (Fig. 6.30). El punto de
máximo ascenso eustático se alcanza rápidamen-
te, localizándose la SMM  de 3er orden dentro
de la SD-1.1 (coincidiendo con la mfs de 4º or-
den), que es la que aparece más desarrollada y
presenta facies más marinas. La Superficie
Transgresiva (TS) coincide con la discontinuidad
basal de la secuencia deposicional, por encima
de la cual se desarrolla un TST de pequeño es-
pesor, coincidente con el TST de 4º orden, que
está caracterizado por presentar altas proporcio-
nes de glauconita dentro de las facies de
removilización bioclástica. El resto de la secuen-
cia deposicional (HST de la SD-1.1 y las SD-1.2,
SD-1.3 y SD-1.4) se desarrolla en el correspon-
diente HST de 3er orden, en el que, por un lado,
el relleno sedimentario, que presenta una geo-
metría agradacional, y por otro, la pérdida de
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espacio de acomodación provocada por el des-
censo eustático, determinan la progresiva dis-
minución de espesor de los conjuntos de
parasecuencias, que alcanza su valor mínimo en
la última de ellas.
La existencia de cortejos sedimentarios en
la secuencia deposicional de 3er orden y en los
conjuntos de parasecuencias genera una super-
posición de cortejos de diferente orden, de ma-
nera que un cortejo de 3er orden puede conte-
ner cualquier cortejo de 4º orden. Este hecho
provoca que, dependiendo de la escala de ob-
servación, un mismo conjunto de estratos pue-
da pertenecer a dos cortejos diferentes, como
ocurre con los TST de 4º orden que forman asi-
mismo parte del HST de 3er orden.
No obstante, esta superposición de corte-
jos presenta una evolución desigual, ya que el
desarrollo de los diferentes cortejos de 4º orden
está en relación con el signo del cortejo de 3er
orden que los contiene. Así se explica que el TST
de 3er orden esté exclusivamente formado por
un TST de 4º  orden (no contiene HST de 4º
orden) y que dentro del HST de 3er orden sean
los HST de 4º orden los que adquieran un ma-
yor desarrollo.
La persistencia  de TST’s de 4º orden den-
tro del HST de la secuencia mayor unido a su
propio TST de 3er orden, refleja una tendencia
transgresiva general para toda la secuencia
deposicional en su conjunto. Esta conclusión,
unida a la diferente naturaleza de los límites de
la secuencia mayor, nos aproxima a conocer cual
es su posición dentro del  ciclo de 2º orden
transgresivo – regresivo en el que se inscribe,
debiéndose situar en la base del mismo, dentro
de su etapa de ascenso eustático de 2º orden,
tal y como proponen García et al. (1996a) y Se-
gura et al. (2001).
Así mismo, las secuencias de 4º orden es-
tán compuestas internamente por
parasecuencias, o secuencias de 5º orden, en
un número variable que va depender del espa-
cio de acomodación existente en cada momen-
to en la cuenca sedimentaria (Figs. 6.32/33). Así,
un conjunto de parasecuencias completo (Ej. SD-
1.1) consta de cinco secuencias internas de 5º
orden. A medida que nos alejamos de la SMM
de 3er orden, el espacio de acomodación se re-
duce progresivamente en cada pulso eustático
menor, disminuyendo el número de
parasecuencias en cada secuencia mayor, ya sea
por onlap basal de las parasecuencias inferiores
(sd-n.1, n=2,3,4), o por offlap de las superiores
(sd-4.4 y sd-4.5). Como se ha comentado, no se
han reconocido estructuras erosivas significati-
vas que justifiquen la ausencia de parasecuencias
por tales procesos. Aunque en general cada
parasecuencia mantiene un espesor bastante uni-
forme en todas las secciones, las dos
parasecuencias extremas (sd-n.1 y sd-n.5,
n=1,2,3,4) van a presentar variaciones mayo-
res, debido a las relaciones geométricas ante-
riormente comentadas, afectándolas de modo
parcial o total, en cuyo caso desaparecen.
Las secuencias de 5º orden están limita-
das por discontinuidades menores y por los lí-
mites y mfs’s de las secuencias mayores. Son
secuencias de somerización, resultado de un
episodio eustático menor, de rápida
profundización y posterior relleno sedimentario,
de manera que la etapa transgresiva inicial y la
mfs de 5º orden está contenida en la disconti-
nuidad de la base, y toda la secuencia represen-
ta entonces el HST del evento eustático; guar-
dan relación con los cortejos sedimentarios de
la secuencia de 4º orden en la que se inscriben.
En un conjunto de parasecuencias completo, las
dos primeras (sd-n.1, sd-n.2, n=1,2,3,4) perte-
necen al TST de 4º orden, mostrando un espe-
sor creciente a techo y facies características
(bioclásticas y tractivas); la SMM de 4º orden se
localiza a techo de la 2ª parasecuencia; en cuan-
to a las tres parasecuencias superiores (sd-n.3,
sd-n.4 y sd-n.5, n=1,2,3,4), representan el HST
correspondiente, mostrando una tendencia de
espesores contraria.
Dentro de cada parasecuencia se puede lle-
gar a reconocer hasta dos secuencias internas
de 6º orden, igualmente de somerización. Son
identificables en todas las secuencias de 5º or-
den, aunque aparecen desigualmente distribui-
das a lo largo de las secciones analizadas, exis-
tiendo tramos donde no han sido reconocidas,
bien porque las condiciones del afloramiento lo
impiden, bien por amalgamación de estratos y
secuencias, relacionadas con el espacio de aco-
modación generado en cada pulso eustático de
rango menor (6º orden).
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Así mismo, las secuencias de 6º orden es-
tán a su vez, organizadas internamente por se-
cuencias de orden menor, compuestas por aso-
ciaciones de varios estratos marga-caliza o
micrita-calcarenita, reflejando un aumento del
gradiente energético hacia techo. Su número y
espesor, carácter autocíclico o alocíclico, así
como sus posibilidades de correlación entre los
diferentes afloramientos es muy variable, requi-
riendo un nivel de detalle superior al aquí exigi-
do. No obstante, lo que sí se ha podido identifi-
car a la escala de observación de este trabajo, es
la existencia de este rango menor de secuen-
cias, antes de alcanzar el estrato elemental, que
representa la unidad básica de depósito.
Este modelo de apilamiento deposicional
en secuencias de alta frecuencia dentro de una
episodio de 3er orden (SD-1) complementa al de
las Unidades Tecto-biosedimentarias de Floquet
(1991), desarrollado con anterioridad a la acep-
tación generalizada de la estratigrafía secuencial,
aunque vea la luz con posterioridad a la apari-
ción de ésta. Su gran mérito consiste en com-
probar cómo aplicando una diferente metodo-
logía de análisis estratigráfico, basada en la
sedimentología y en los aspectos
paleoecológicos inferidos a partir de las faunas
encontradas, se produce una convergencia final
de ideas y resultados con aquélla: el estableci-
miento de unidades evolutivas compuestas por
rocas de diferente naturaleza, limitadas por su-
perficies de referencia isócronas a lo largo de la
cuenca y, por tanto, con un significado genético
y temporal que permite una nueva concepción
del registro estratigráfico.
Cada U.T.B.S., equivalente a un ciclo de
facies transgresivo-regresivo de 2º orden (Alonso
et al., 1993; Floquet, 1998) está compuesta a su
vez por varias mesosecuencias de rango menor,
hoy día asimilables a secuencias deposicionales
de 3º (Short-term marine transgressive-regressive
depositional cycles, DC; Floquet, 1998) y 4º or-
den.
La evolución de estas mesosecuencias par-
te de una etapa inicial de rápida profundización,
a la que sigue una etapa posterior de lenta
somerización por relleno biosedimentario. La
etapa de profundización inicial se produce por
una reactivación de la subsidencia y se ve acom-
pañada por la llegada de medios marinos abier-
tos con faunas hemipelágicas o de plataforma
distal, según sea la magnitud de la inundación
marina. La reactivación de la subsidencia puede
ser tranquila o rápida, en función de si la
mesosecuencia comienza con facies micríticas
de grano fino, o con calizas bioclásticas con tex-
turas granosoportadas respectivamente. La sub-
secuente etapa de somerización se realiza por
un progresivo relleno biosedimentario, mostran-
do un incremento del régimen hidrodinámico
del medio hacia techo, reflejo de contextos
sedimentarios más someros. Refleja una regre-
sión en la que se registra una restricción de los
medios marinos abiertos iniciales.
Traducidos estos conceptos al modelo de
estratigrafía secuencial, las mesosecuencias es-
tán definidas exclusivamente por prismas
progradantes en contextos sedimentarios de alto
nivel del mar (HST); carecen de cortejo
transgresivo (TST) y de cortejo de bajo nivel
(LST), situados estos últimos en dominios de
cuenca más septentrionales (Cuenca Vasco-
Cantábrica; Floquet, 1991). Esto es debido a que
utiliza dos tipos diferentes de criterios para de-
terminar los límites de sus unidades: por un lado,
considera las discontinuidades estratigráficas que
implican interrupciones sedimentarias importan-
tes (superficies de paleocarstificación,
dolomitización, niveles estromatolíticos, etc.); y
por otro, y debido a la importancia que da a los
aspectos sedimentológicos y paleoecológicos
anteriormente señalados, considera al mismo
nivel que las discontinuidades anteriores, los
cambios en la evolución vertical de las facies y
biofacies, y por tanto, de los medios
sedimentarios. En el primero de los casos, las
secuencias debutan con calizas bioclásticas
granosoportadas reflejo de una rápida
reactivación de la subsidencia, mientras que los
segundos coinciden con procesos de reactivación
de la subsidencia tranquilos, en los que las fa-
cies bioclásticas son sustituidas por calizas
micríticas.
En los términos del presente trabajo, la in-
terpretación es en parte, diferente; las
discontinuidades estratigráficas implican etapas
de interrupción en los procesos sedimentarios y
siempre van a definir límites de secuencias
deposicionales de diferente rango (alta o baja
frecuencia); mientras que los cambios en la evo-
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lución vertical de las facies y las faunas permi-
ten, en dominios de plataforma interna, recono-
cer también la superficie de máxima marinidad
(SMM) interna, que separa el cortejo transgresivo
(TST; términos bioclásticos) del de alto nivel del
mar (HST; términos micríticos de plataforma
abierta en la base) dentro de la secuencia
deposicional . La no-separación de ambos crite-
rios implica que en unas situaciones las
mesosecuencias consten del TST y HST y en
otras, estén formadas sólo por el HST, incluyen-
do su correspondiente TST dentro de la secuen-
cia precedente6. En algunos casos, a este último
hecho contribuye la dificultad en el reconoci-
miento de la discontinuidad estratigráfica que
separa las facies regresivas y someras de la
mesosecuencia inferior, de las facies
transgresivas y también someras que marcan el
inicio de la siguiente mesosecuencia, especial-
mente cuando se trata de pulsos eustáticos me-
nores que no implican desplazamientos signifi-
cativos de los cinturones de facies. Esto permite
integrar y aclarar los dos tipos de unidades
biosedimentarias reconocidas, independiente-
mente del carácter “rápido” o “tranquilo” de la
etapa inicial de reactivación de la subsidencia.
Por otra parte, el origen de estas unidades
biosedimentarias, independientemente de su
rango, era la subsidencia tectónica (de ahí su
nombre). Posteriormente, traducidas estas uni-
dades en términos de estratigrafía secuencial,
pasan a ser consideradas debidas en gran parte
al eustatismo, relacionando éste con factores
tectónicos globales como la apertura oceánica
del Atlántico Norte y otros más locales, como la
apertura del Golfo de Vizcaya y la propia
estructuración del margen ibérico en diferentes
dominios paleogeográficos (Alonso et al., 1993;
Floquet, 1998).
En síntesis, el modelo tecto-biosedimentario
que Floquet (1991) establece para el Cretácico
Superior de la Cordillera Ibérica Septentronal
converge con el de la estratigrafía secuencial a
la hora de organizar el registro sedimentario en
unidades estratigráficas genéticas con un signi-
6 con posterioridad, reconoce ciclos transgresivo-regresivos de 3er orden (short-term marine transgressive-regressive
depositional cycles, DC; Floquet, 1998).
ficado temporal. Las pequeñas diferencias exis-
tentes en la elección de los límites y en la natu-
raleza interna de ambos tipos de unidades se
debe a la desigual concepción utilizada para su
definición en cada caso. Conociendo cuales son
estos criterios, las diferencias no reflejan discre-
pancias importantes y ambos modelos se aproxi-
man.
6.3  SECTOR II:  Margen meridional
de la Cordillera Vasco-cantábrica
A fin de reconocer la evolución de las se-
cuencias deposicionales hacia dominios más
externos de la plataforma, se ha realizado una
correlación con sucesiones sedimentarias más
septentrionales, del Borde Sur de la Cordillera
Vasco-cantábrica (Fig. 6.34). Estas sucesiones
reflejan dominios más marinos, en los que el
Turoniense Superior se presenta en facies lige-
ramente diferentes, pero conservando el carác-
ter uniforme y rítmico de la estratificación que
le es característico en el toda la Cuenca Ibérica.
Al Norte de Burgos, el Cretácico presenta
una estructura de plegamiento alpino con im-
portantes cabalgamientos vergentes al S-SO y
un sistema de pliegues asociados a las estructu-
ras de despegue. Una de estas estructuras es el
Sinclinal de la Lora de Valdelucio, un pliegue de
dirección ONO-ESE con un cierre periclinal en
las proximidades de Aguilar de Campoo
(Palencia); genera un relieve invertido tipo “mue-
la” (Lora) en el que, a favor de sus flancos, aflora
la sucesión del Cretácico Superior en óptimas
condiciones. Aquí, el mejor afloramiento del
Turoniense Superior es el de Humada–La  Riba
de Valdelucio (Fig. 6.35), situado a lo largo de la
Carretera C-621 que atraviesa de S a N el citado
sinclinal, uniendo ambas localidades. Se han
levantdo dos secciones estratigráficas en cada
uno de los flancos de la estructura; aunque las
referencias a ambas son continuas, la más re-
presentativa es la de Humada, levanatada  a la
altura del km 22 en el flanco meridional (UTM:
412.231; 4.725.895). La sección de la Riba de
Valdelucio se ha realizado en el flanco septen-
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trional, a lo largo de un barranco situado inme-
diatamente al sur de Barrio Lucio (UTM:
411.325; 4.727.825), donde la serie aflora
subvertical. Así mismo, se han realizado obser-
vaciones puntuales en los afloramientos próxi-
mos de Hoyos del Tozo, Peña Castro, Olleros
del Pisuerga y Villaescusa de las Torres.
El  Turoniense Superior está representado
en esta región por la Fm. Calcarenitas y calizas
con Rudistas de Villaescusa de las Torres (Floquet
et al., 1982),  que es cambio lateral de facies de
la Fm. Muñecas hacia el N, de la cual conserva
su homogénea estratificación, motivo por el cual
resalta morfológicamente dentro de la sucesión
general cretácica, situándose entre dos litosomas
muy diferentes y menos competentes: la Fm.
Arenas y Calizas de Revilla de Pomar en la base,
con la que presenta un contraste litológico neto;
y la Fm. Margas y calizas margosas con
Ammonites de Nidáguila al techo, a través de un
contacto neto, ferruginizado y bioperforado.
La sección de Humada fue descrita inicial-
mente por Floquet (1991), quien realizó un es-
tudio sedimentológico y bioestratigráfico, por el
que estableció varias mesosecuencias de
profundización y relleno, señalando la evolución
de los medios sedimentarios, así como la pre-
sencia de varios biostromos de rudistas; poste-
riormente ha sido descrita por Gräfe (1994)
quien llevó a cabo una reinterpretación, en tér-
minos de análisis secuencial, de los datos origi-
nales de Floquet (op. cit.).
6.3.1 Sucesión estratigráfica
A continuación se realiza una descripción
resumida de la sucesión estratigráfica agrupan-
do tramos por afinidades litológicas o
morfológicas, para lo cual se ha elaborado una
sección tipo7 (Fig.6.36) con espesores reales, a
partir de los datos de los dos afloramientos
(Humada y La Riba de Valdelucio), cuya proxi-
midad determina una gran homogeneidad de
facies y espesores. La sección da comienzo so-
bre un tramo cubierto con una barra calcárea de
7 m de espesor (bancos 1 y 2; Fig. 6.36), com-
puesta por calizas bioclásticas wackestone-
Figura 6.34.  Situación del área de estudio en el borde meridional de la Cordillera Vasco-cantábrica (Sector II).
7 la descripción detallada por tramos se encuentra en el Anexo I.
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packstone y biomicritas nodulares con texturas
wackestone intensamente bioturbadas a techo,
estando rellenos los tubos por material
dolomitizado. Corresponde al tramo
carbonatado de la 3ª mesosecuencia de Floquet
(op. cit.), que resalta morfológicamente entre
tramos blandos de la parte superior de la Fm.
Revilla de Pomar.
Por encima, aflora un importante conjun-
to (bancos 3 a 11; Fig. 6.36) de naturaleza
terrígena (Fig. 6.37.a), y menor expresión
morfológica, compuesto por: 4,90 m de arenas
micáceas de grano fino con pequeñas
intercalaciones de areniscas dolomíticas con
glauconita; 3,60 m de una alternancia de arenas
amarillas-ocres de grano fino a medio (Fig.
6.37.b) con laminación ondulada, y de arenis-
cas dolomíticas bioclásticas con fragmentos de
bivalvos y ostreidos predominando estos últimos
hacia techo, donde aparecen dolomías arenosas
de carácter lumaquélico, con abundantes frag-
mentos vegetales (Fig. 6.37.c), que terminan en
una superficie ferruginosa; y 3,20 m de arcillas
negras carbonosas con limos arenosos y alguna
lentícula aislada de arenas, que destacan por su
alto contenido en m.o. (Fig. 6.37.d), y por la pre-
sencia de fragmentos elongados de lignito de
hasta 15 cms de longitud y de sulfatos. Este últi-
mo tramo resalta por sus destacados tonos ne-
gros, y marca desde un punto de vista litológico,
el final de la Fm Revilla de Pomar.
A continuación le sucede un conjunto
carbonatado (bancos 12 a 14; Fig. 6.36) de 6,90
m organizado en tres grandes bancos
estratocrecientes muy fosilíferos; el inferior, de
naturaleza calco-margosa rico en m.o. y en frag-
mentos de ostreidos, gasterópodos,
equinodermos y otros bivalvos, presenta una
importante lumaquela bioclástica en la base y
una superficie ferruginosa a techo; los dos ban-
cos restantes están formados por biomicritas
nodulares muy bioturbadas, con equinodermos
y fragmentos reelaborados de lignito proceden-
tes de niveles inferiores, y por calizas bioclásticas
wackestone-packstone, de energía creciente a
techo e igualmente bioturbadas, presentando
algunos de los tubos ausencia de relleno. Este
tramo constituye la base de la Fm. Villaescusa
de las Torres y define una nueva barra
carbonatada al inicio de un importante escarpe
Figura 6.35. Esquema fotogeológico y situación de los afloramientos de Humada (A) y La Riba de Valdelucio (B).
(1) Litosomas inferiores terrígeno-carbonatados de las  Fms. Sta Cruz del Tozo y Revilla de Pomar; (2) Fm. Villaescusa
de las Torres; (3) Fm. Nidáguila; (4) Fm. Nocedo de Burgos; (5) Mb. San Pantaleón de Losa de la Fm. Tubilla del
Agua (Floquet, 1991); (6) Tramo margoso de la Fm. Tubilla del Agua.
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Figura 6.36. Sección estratigráfica tipo de Humada-La Riba de Valdelucio (Burgos). 1) Edad; 2) Unidad
litoestratigráfica; 3) Escala; 4) Tramo; 5) Litología; 6) Estratificación, estructuras sedimentarias y contenido fósil. Los
límites cronoestratigráficos se justifican en el Capítulo 9. Leyenda como en Fig. 6.5.
(*) Datos procedentes de Floquet (1991).
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morfológico. Por encima, aflora un nivel blando
de 1m de espesor constituido por margas y
calituye un “thicket” de rudistas desarrollado
sobre un delgado nivel basal de acumulación de
conchas fragmentadas (tramo 39; Fig. 6.36). Se
trata de un banco de base y techo planos que
muestra una comunidad de radiolítidos en posi-
ción de vida, creciendo unos sobre otros hasta
alcanzar una altura de 1 m; a techo algunos ejem-
plares están ligeramente movidos, dando paso
a:  2,40 m de calizas wackestone, con fragmen-
tos de rudistas arrastrados, y aspecto muy
nodular que decrece ligeramente a techo (ban-
co 40; Fig. 6.36); 2,95 m de calizas mudstone-
wackestone con miliolidos, estratificadas en ban-
cos de 15-30 cm (bancos 41 a 46; Fig. 6.36); y
Figura 6.37.  Detalles de campo en los afloramientos
de La Riba de Valdelucio (a, b, c y d) y Humada (e y f):
(a) tramo terrígeno terminal de la Fm. Revilla de Pomar;
techo de la serie hacia la derecha; (b) arenas amarillas
de grano medio; (c) restos vegetales; (d) arcillas con
m.o. y fragmentos de carbón; (e) estratificación “hummocky” de gran escala al término de la Fm. Villaescusa de las
Torres; (f) contacto entre la unidad anterior y la Fm. Nidáguila.
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3,45 m de calizas wackestone a packstone sua-
vemente erosivas, que están organizadas en dos
conjuntos de estratos granocrecientes, nodulares
a base y masivos a techo (bancos 47 a 50; Fig.
6.36). Este último conjunto contiene pequeños
thickets de rudistas en la sección del flanco sep-
tentrional (La Riba).
Por encima afloran: un tramo de 3,70 m
de calizas bioclásticas muy nodulares y tenden-
cia granocreciente, con un nivel a techo masivo
de naturaleza calcarenítica (bancos 51 y 52; Fig.
6.36); 4,20 m de calizas grises con un tableado
interno difuso, finalizando en un entrante muy
bioturbado, lajoso y fosilífero (bancos 53 y 54;
Fig. 6.36); y 11,60 m de calizas wackestone a
mudstone muy nodulares, definiendo un tramo
muy homogéneo, sin planos de estratificación
internos (banco 55; Fig. 6.36), que finaliza en
un nivel muy bioturbado, recristalizado y
ferruginizado (banco 56; Fig. 6.36).
Por encima, aflora un banco de calizas de
removilización bioclástica y aspecto nodular
(banco 57; Fig. 6.36), que pasan a margas y a
calizas tableadas y ferruginizadas con texturas
wackestone-packstone, destacando por la pre-
sencia de restos vegetales y cantos negros (ban-
cos 57 a 61; Fig. 6.36); éstas últimas definen la
base del cuarto escarpe morfológico. Dentro del
resalte se reconocen dos tramos: el primero, de
5,80 m (bancos 62 a 69; Fig. 6.36), está consti-
tuido por calizas packstone-grainstone de aspec-
to muy nodular en los 2,80 m inferiores y en
bancos de 30-40 cm en el resto; a una altura de
1,7 m de la base se identifica un delgado “thicket”
(15 cm) de radiolítidos de gran talla, en aparen-
te posición de vida; el segundo tramo está for-
mado por 4 m de calizas packstone-grainstone,
nodulares en la parte inferior, y organizado en
tres grandes bancos (60 cm) de texturas
grainstone a techo (bancos 70 y 71; Fig. 6.36).
Por encima, se observa un brusco cambio
sedimentario (y también morfológico), que da
paso a facies muy diferentes, con intensos pro-
cesos de disolución cárstica superficial, que afec-
tan por igual a esta parte de la serie en ambos
flancos del sinclinal. Este último tramo (bamcos
72 y 73; Fig. 6.36), de 12,70 m, está compuesto
por calcarenitas bioclásticas y oolíticas de alta
energía, con texturas packstone-grainstone, es-
tratificación hummocky de pequeña a gran es-
cala (Fig. 6.37.e), intraclastos redondeados y
glauconita. El tamaño de los aloquímicos y el de
las estructuras sedimentarias aumenta hacia te-
cho, reflejando un incremento en el mismo sen-
tido del gradiente energético. Finalizan con una
superficie muy neta, ferruginizada y
bioperforada, que da paso a las calizas
bioclásticas amarillas (Mb. Ribera Alta; Floquet,
op. cit.) de la base de la Fm. Nidáguila (Fig.
6.37.f).
6.3.2 Bioestratigrafía
Dentro de la Fm. Villaescusa de las Torres,
Floquet (1991) cita la presencia de rudistas y
ammonites en diferentes afloramientos del sec-
tor, repartidos en varios niveles estratigráficos
concretos. La fauna de rudistas citada en esta
sección (Radiolites cf. lusitanicus BAYLE y
Radiolites sp. aff. sauvagesi d’HOMBRE FIRMAS)
es poco concluyente a la de determinar la edad
de los materiales, debido a las dificultades de
determinación exacta de las especies. No obs-
tante, la la presencia de Hippurites requieni
MATHERON, Hippurites socialis DOUVILLE e
Hippurites vasseuri DOUVILLE, así como la de
Coilopoceras cf. requinianum (d’Orbigny), en-
contrado en los alrededores de la sección de
Hoyos del Tozo (UTM: 422.181; 4.729.358) en
una posición estratigráfica equivalente al tramo
22 (Fig. 6.36) de la sección aquí descrita, permi-
ten atribuir una edad Turoniense Superior–
Coniaciense Inferior para estos materiales.
6.3.3 Facies y Medios Sedimentarios
El análisis de facies de los tramos descri-
tos anteriormente, apoyados en las observacio-
nes puntuales de afloramientos próximos per-
miten reconstruir cómo ha sido la distribución
vertical de los ambientes deposicionales en este
sector de la plataforma y, por lo tanto, su evolu-
ción sedimentaria.
La barra carbonatada del comienzo de la
serie está formada por facies submareales de am-
bientes de plataforma interna de baja energía por
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debajo del nivel de base del oleaje en condicio-
nes normales, estando sometidos a una intensa
actividad biogénica (bioturbación) que imprime
carácter nodular a los sedimentos.
Un brusco cambio litológico, que implica
el desplazamiento de los cinturones de facies
hacia la cuenca, da paso a un conjunto terrígeno
organizado en tres tramos: Los dos primeros
reflejan una secuencia de energía creciente a te-
cho que muestra la progradación de un comple-
jo deltaico dominado por procesos fluviales, o
bien, de un sistema playero; da comienzo con
facies limosas y arenosas finas distales o de
Prodelta, con glauconita (tramo inferior), sobre
las que se disponen las del frente deltaico (tra-
mo intermedio), de mayor gradiente hidráulico
y más carbonatadas, estando retocadas por la
acción de las mareas (laminación ondulada) y
del oleaje (acumulaciones lumaquélicas); finali-
za en una superficie ferruginosa bien desarrolla-
da. El tramo superior, de arcillas negras, ricas en
moscovita, m.o. y restos vegetales, reflejaría fa-
cies de decantación en ambientes palustres de
la llanura deltaica; el carácter planoparalelo de
los cuerpos de arena en éste y otros afloramien-
tos, así como la ausencia de superficies erosivas
y secuencias de canal, nos lleva a pensar en una
cierta dinámica costera que redistribuyera late-
ralmente los sedimentos. Estas facies represen-
tan los últimos depósitos terrígenos de ambien-
tes costeros en la sucesión, ya que por encima,
una importante retrogradación de los cinturo-
nes de facies instaura ambientes marinos de pla-
taforma carbonatada más o menos profunda, que
se perpetuan hasta el Santoniense Superior.
La barra carbonatada suprayacente repre-
senta una secuencia estratocreciente y
granodecreciente, que marca la reposición de
un medio marino carbonatado, con gran activi-
dad biogénica y elevada diversidad biológica. Los
40 cm iniciales, de carácter lumaquélico, repre-
sentan una superficie de removilización
bioclástica que resalta un neto cambio de facies
y de las condiciones hidrodinámicas del medio
y marca el inicio de un episodio transgresivo. El
nivel de margas rico en equinodermos (banco
15; Fig. 6.36) representa un episodio de con-
densación sedimentaria  en ambientes de plata-
forma abierta, dando paso a una segunda barra
carbonatada (bancos 17 a 19; Fig. 6.36) que re-
fleja ambientes de plataforma (offshore) más
distales, como muestra el paso de texturas
bioclásticas granosoportadas a micríticas y el au-
mento del grado de bioturbación a techo.
El nivel de margas situado a continuación
(bancos 20 y 21; Fig. 6.36), representa un se-
gundo episodio de condensación sedimentaria
y acumulación de fósiles, de mayor desarrollo
que el anterior; da paso a una potente secuencia
de somerización que comienza con: Biomicritas
intensamente bioturbadas, de ambientes de pla-
taforma abierta (offshore) por debajo del nivel
de base del oelaje; continua con facies oolíticas
tractivas de ambientes más someros y energéti-
cos de shoreface, interpretándose como el re-
sultado de la migración de barras submareales
(shoals); y finaliza con facies de baja energía de
ambientes someros mareales, con una elevada
proporción de m.o. y  desarrollo de calizas
estromatolíticas.
Los dos tramos siguientes suponen una
progresiva retrogradación de los cinturones de
facies en un pulso transgresivo menor, pasando
de los ambientes litorales anteriores a medios
de plataforma interna por debajo del nivel de
base del oleaje, que van a permitir en la base del
siguiente tramo el desarrollo de pequeñas
bioconstrucciones de rudistas. Los tres tramos
siguientes vuelven a reflejar una potente secuen-
cia de somerización, mostrando el paso de los
niveles bioconstruidos a calizas wackestone muy
nodulares, con fragmentos de rudistas
reelaborados, y a calizas tractivas de aspecto
masivo y nodular, de ambientes más someros y
energéticos (foreshore).
Por encima, una ruptura sedimentaria me-
nor da paso de nuevo a facies de ambientes
submareales de plataforma abierta, con cierto
gradiente energético; sin abandonar el carácter
somero de la misma, permite el desarrollo de
pequeños thickets de rudistas en áreas más
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distales, llegando aquí fundamentalmente frag-
mentos reelaborados. Refleja una nueva
retrogradación de los cinturones de facies, me-
nos acusada que las anteriores, como muestra
la escasa variación vertical de facies observable
en los tres tramos siguientes: los dos primeros
son estrato y granocrecientes y de carácter
bioclástico y calcarenítico, finalizando en un
entrante lajoso, bioturbado y fosilífero, que re-
presenta un nuevo evento de ralentización
sedimentaria (sección condensada); el tercer tra-
mo es de aspecto marcadamente nodular y con-
tiene fragmentos de rudistas, presentando un
carácter somerizante a techo, que culmina con
un nivel muy bioturbado, ferruginizado y par-
cialmente recristalizado, fácilmente reconocible
en la sucesión.
El tramo siguiente, compuesto por facies
de removilización bioclástica con restos vegeta-
les y cantos negros, refleja una reactivación de
las condiciones hidrodinámicas del medio, (den-
tro del contexto proximal dominante), hacia es-
cenarios nuevamente de shoreface, marcando
una ruptura sedimentaria neta con los términos
finales del tramo inferior. Los dos tramos siguien-
tes reflejan estos ambientes energéticos de pla-
taforma somera situados por encima del nivel
de base del oleaje, pasando de texturas
wackestone-packstone y grainstone en la base a
texturas exclusivamente grainstone (foreshore
proximal) a techo. Este elevado régimen
hidrodinámico no impide el desarrollo de nue-
vos thickets de rudistas, pero lógicamente adap-
tados a las condiciones energéticas, con bancos
de menor tamaño y ejemplares de concha más
gruesa.
Por encima las facies reflejan un notable
incremento de las condiciones hidrodinámicas
del medio, pasando a términos calcareníticos con
abundantes intraclastos redondeados y estratifi-
cación “hummocky” de pequeña y gran escala,
que caracterizan ambientes más internos de la
plataforma: shoreface distal y/o offshore por en-
cima del nivel de base del oleaje en episodios de
tormenta; reflejan un cambio en la tendencia re-
gresiva de los últimos tramos de la sucesión, tal
y como reconocen Floquet (1991), quien las in-
terpreta como facies de barrera externa, y Gräfe
(1994).
6.3.4 Secuencias deposicionales y
cortejos sedimentarios de 3º  y
4º orden
Los materiales descritos fueron interpre-
tados por Floquet (1991) en términos de unida-
des genéticas o evolutivas, como parte de su “2ª
Unidad Tecto-biosedimentaria” (2ª U.T.B.S.), si-
tuando el límite superior de la misma a techo
del conjunto calcarenítico superior de alta ener-
gía que señala el contacto entre las Fms.
Villaescusa de las Torres y Nidáguila. Estableció
cinco mesosecuencias internas de somerización
(de las que aquí hemos descrito las tres superio-
res), generadas por una rápida profundización y
relleno sedimentario, excepto la última de ellas,
en la que observó un cambio en la tendencia
somerizante hacia condiciones más marinas y
externas de la plataforma, cambio que entra en
contradicción con el carácter regresivo que su-
pone el final de cada U.T.B.S.
Posteriormente, Gräfe (1994) reinterpreta
los datos de Floquet (op. cit.) y define una se-
cuencia deposicional de 3er orden (UC 8/9) de
edad Turoniense Superior-Coniaciense basal.
Sitúa su límite inferior (SB UC8) por encima del
nivel estromatolítico reconocido en la mitad in-
ferior de la sucesión (tramo 26; Fig. 6.36), de
manera que las barras carbonatadas inferiores y
el conjunto terrígeno situado entre ambas co-
rresponderían a una secuencia deposicional pre-
via (UC 7/8). Por su parte, sitúa el límite supe-
rior (SB UC 9) en la base del potente conjunto
calcarenítico de alta energía del final de la suce-
sión (bancos 72 y 73; Fig. 6.36), al reconocer en
dichos materiales una tendencia progresiva ha-
cia la profundización, propia del comienzo de la
siguiente secuencia deposicional (UC 9/10).
En nuestro caso, el análisis detallado de
las discontinuidades sedimentarias y de las su-
perficies estratigráficas de referencia presentes,
así como de la evolución vertical de facies, per-
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mite una interpretación diferente. La sucesión
aquí descrita comprende una secuencia
deposicional de 3er orden completa (SD-1), or-
ganizada internamente en varias secuencias
deposicionales  de 4º orden, dentro de las cua-
les se reconocen a su vez secuencias de 5º y 6º
orden (Fig. 6.38), de forma similar a otras áreas
de la plataforma (Sector I). Todas estas secuen-
cias tienen un significado genético propio y es-
tán limitadas por discontinuidades estratigráficas,
si bien su reconocimiento resulta aquí más com-
plicado. Nos encontramos en dominios más
distales de la plataforma, y por tanto, más pro-
fundos y menos sensibles a las oscilaciones
menores del nivel del mar. Ello hace que, a pe-
sar de que las sucesiones son más potentes y
presentan un registro sedimentario más com-
pleto, de manera que las discontinuidades que
limitan las secuencias, especialmente las de
menor orden, están peor caracterizadas (algu-
nas no son identificables) que en sucesiones de
dominios más someros.
Límites de 3º  y 4º orden
El límite inferior de la secuencia
deposicional (SB-1) se sitúa en el contacto entre
las facies submareales de plataforma somera de
la 1ª barra carbonatada y los depósitos terrígenos
suprayacentes (Fig. 6.38). Refleja una ruptura
sedimentaria importante, puesta aquí de mani-
fiesto por un aumento del grado de
recristalización a techo del conjunto
carbonatado, y por la presencia de tubos de
bioturbación fuertemente ferruginizados, no
pudiendo precisar más la naturaleza del límite
debido a las difíciles condiciones de afloramien-
to. Sin embargo, en secciones próximas como
las de Hoyos del Tozo (UTM: 422.181;
4.729.358), Peña Castro (UTM: 406.143;
4.725.870) y Olleros de Pisuerga (UTM:
396.150; 4.733.725), a techo de dicha barra se
reconoce una superficie ferruginizada y
bioperforada, así como un cemento de óxidos
de hierro que tapiza los tubos de bioturbación
dejados por grandes crustáceos, antes de ser re-
llenados por las arenas del siguiente evento
deposicional (Olleros de Pisuerga). La existen-
cia de huellas de perforación y la ausencia de
estructuras erosivas importantes, implican una
litificación del sedimento previa a los procesos
de ferruginización y bioerosión.
En base a lo dicho, este límite representa
una importante discontinuidad estratigráfica, re-
sultado de un acusado descenso del nivel del
mar que genera una interrupción sedimentaria
mayor, con procesos de litificación,
recristalización y ferruginización asociados, así
como un brusco desplazamiento de los cinturo-
nes de facies terrígenos costeros hacia el inte-
rior de la cuenca.
El límite superior de la secuencia (SB-2) se
sitúa en la base del conjunto calcarenítico ter-
minal de alta energía (Fig. 6.39), en sintonía con
la idea de Gräfe (op. cit.) y con el cambio de
tendencia sedimentaria descrito por Floquet (op.
cit.), si bien no coincide con el límite superior
de la 2ª U.T.B.S. Refleja un importante cambio
en las condiciones ambientales de la platafor-
ma, al pasar de medios someros dominados en
mayor o menor medida por el oleaje, como se
observa a lo largo de la sucesión, a ambientes
más externos y de alta energía de plataforma
abierta. La presencia de glauconita en los mate-
riales suprayacentes y la ausencia de extraclastos
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Figura 6.38. Secuencias deposicionales de 3º a 6º
orden y cortejos sedimentarios en la sección
estratigráfica tipo de Humada-La Riba de Valdelucio
(Burgos). La nomenclatura de secuencias y límites de
secuencia sigue el procedimiento del apartado 5.2.4.
Figura. 6.39.  Parte superior de la sucesión estratigráfica
en la sección de La Riba de Valdelucio, mostrando el
contacto entre las Fms. Villaescusa de las Torres y
Nidáguila, así como el límite superior (SB-2) de la
secuencia de 3er orden; la barra de escala representa
5 m.
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siliciclásticos, como cabría esperar en una pla-
taforma somera dominada por las tormentas,
apoyan esta idea.
A pesar de que el cambio de facies es neto,
poco se puede decir sobre la discontinuidad que
separa ambos conjuntos; el avanzado desarro-
llo de un lapiaz superficial por procesos actua-
les de carstificación, que utilizan los planos de
estratificación como superficies de disolución
preferencial, favorecidos por el alto buzamiento
de la serie en ambos flancos del sinclinal, impi-
de una descripción más detallada. No obstante,
la presencia de intraclastos carbonáticos en el
conjunto superior de alta energía, resalta una
probable naturaleza erosiva para dicho límite.
En cualquier caso, el cambio de tendencia
observado, así como la ausencia de facies mar-
gino-litorales y de estructuras de exposición
subaérea, permiten afirmar que dicho límite re-
presenta una nueva discontinuidad estratigráfica
relacionada con un descenso menor del nivel del
mar, que no provocó la emersión de este área
de la plataforma. Dicho descenso es seguido por
un episodio transgresivo mayor, que permite la
llegada por vez primera de ambientes de plata-
forma externa, más marinos y energéticos, que
caracterizarán la siguiente secuencia
deposicional (Coniaciense-Santoniense inferior),
en cuanto a sus facies y contenido fosilífero (Fm.
Nidáguila), con la presencia de abundantes
ammonoideos (faunas neríticas).
Internamente, la secuencia SD-1 está or-
ganizada en cuatro SECUENCIAS DE 4º ORDEN
o CONJUNTOS DE PARASECUENCIAS
carbonatadas, que denominaremos SD-1.1, SD-
1.2, SD-1.3 y SD-1.4., respectivamente. El es-
pesor de estos conjuntos disminuye progresiva-
mente desde los 28,75 m de la SD-1.1, a los
14,35 m de la SD-1.4 (Fig. 6.38). El conjunto
terrígeno inferior representa una secuencia de
4º orden adicional, con un importante significa-
do sedimentario, que aparece por primera vez
en estos dominios de plataforma, y que pasare-
mos a denominar SD-1.0 para preservar la no-
menclatura asignada al resto de de los conjun-
tos de parasecuencias manteniendo su orden de
antecedencia (Fig. 6.38).
El límite inferior de este primer conjunto
de parasecuencias (SD-1.0) coincide con la dis-
continuidad basal (SB-1) de la secuencia de 3er
orden, mientras que su límite superior (SB-1.0),
se sitúa a techo del nivel de arcillas negras ricas
en m.o. y restos vegetales (tramo 11; Fig. 6.38),
que marcan el final del conjunto terrígeno men-
cionado. Por encima, un cambio litológico neto
da paso a facies de removilización bioclástica,
de carácter lumaquélico en el contacto, que re-
flejan ambientes marinos abiertos de platafor-
ma carbonatada. Dicho límite (SB-1.0) represen-
ta, por tanto, una ruptura sedimentaria mayor,
que implica una brusca retrogradación de los
cinturones de facies en un contexto transgresivo
mayor.
El límite superior (SB-1.1) del primer con-
junto carbonatado (SD-1.1) se sitúa a techo del
nivel de estromatolitos globulares y calizas
oolíticas (tramo 22; Fig. 6.38) que marcan el fi-
nal de la tendencia somerizante observada en
los últimos tramos de dicha secuencia. Por enci-
ma, se invierte la tendencia sedimentaria con de-
pósitos submareales de plataforma carbonatada,
reflejando una segunda retrogradación de facies
en un contexto transgresivo menor.
Por lo que respecta al límite superior (SB-
1.2) de la siguiente conjunto de parasecuencias
(SD-1.2) es el que presenta mayores dificulta-
des para su reconocimiento, debido a la homo-
geneidad de las facies y a la ausencia de estruc-
turas de emersión, o que reflejen condiciones
de somerización extrema. No obstante, se reco-
noce un cambio de signo menor en la evolución
sedimentaria de las facies a techo del tramo 45
(Fig. 6.38), observando un carácter más
bioclástico y una tendencia de progresiva
profundización en los materiales situados por
encima.
En cuanto al límite superior (SB-1.3) del
conjunto SD-1.3, se sitúa a techo del tramo 51
(Fig. 6.38), en un nivel recristalizado y
ferruginizado que representa una ruptura
sedimentaria menor, por encima de la cual se
depositan facies de removilización bioclástica del
siguiente episodio deposicional. Por último, el
límite superior del último conjunto de
parasecuencias (SD-1.4) coincide con la discon-
tinuidad de techo (SB-2) de la secuencia mayor
de 3er orden.
Distribución vertical de facies y cortejos
sedimentarios de 3º y 4º orden
La distribución de facies dentro de cada
conjunto de parasecuencias carbonatadas refle-
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ja a éstas como secuencias transgresivo-regresi-
vas, resultado de un ciclo eustático completo de
ascenso y descenso del nivel del mar. Dicha dis-
tribución muestra una etapa inicial de
profundización y una posterior de relleno y pro-
gresiva somerización, fácilmente reconocible en
la SD-1.1, que es donde presenta un mejor de-
sarrollo y un carácter más marino. Ésta comien-
za con facies fosilíferas algo margosas a base y
facies de removilización y acumulación
bioclástica, dispuestas en estratos y grupos de
estratos de espesor creciente a techo (secuen-
cias de orden mayor); pasan, a través del nivel
de condensación sedimentaria del tramo 20-21
(Fig. 6.38): a un conjunto micrítico de baja ener-
gía muy bioturbado y escasamente estratificado
(offshore); a términos calcareníticos tableados,
más someros y de mayor gradiente hidráulico
(shoreface); y finalmente, a facies someras
perimareales, con una interrupción sedimentaria
a techo que marca el límite superior de la se-
cuencia.
Esta evolución sedimentaria se repite en
las tres secuencias superiores, pero mostrando
un carácter progresivamente más somero hacia
techo, al disminuir el contraste entre las dife-
rentes facies, resultado de la atenuación, en sen-
tido proximal-distal, de los desplazamientos la-
terales de los sistemas deposicionales.
Dentro de ellas, se pueden reconocer cor-
tejos sedimentarios diferentes separados por
superficies estratigráficas de referencia (Figs.
6.38 y 6.40.b). La mfs de 4º orden está conteni-
da dentro de un nivel de condensación
sedimentaria, o sección condensada, fosilífera y
muy bioturbada, o bien está representada por
una superficie neta muy bioturbada y habitual-
mente ferruginizada. En ambos casos, se sitúa
en el contacto entre los términos tractivos
bioclásticos basales y los micríticos bioturbados
situados por encima. La TS de 4º orden coincide
con el límite inferior de cada secuencia; en unos
casos está representada por niveles de
reactivación enérgética de carácter lumaquélico,
mientras que en otros, son superficies planas que
reflejan cambios de polaridad en la tendencia
sedimentaria de las facies hacia contextos más
marinos y profundos.
Ambas superficies (TS y mfs) delimitan un
TST de 4º orden constituido por los términos
fosilíferos y bioclásticos tractivos de la base,
estratocrecientes y con granoclasificación posi-
tiva (excepto el de la SD-1.1), que muestran una
progresiva profundización hacia techo. Por en-
cima de la mfs, se reconoce un HST de 4º orden
de aspecto marcadamente nodular, que está or-
ganizado en estratos y conjuntos de estratos
(cuando la nodulosidad permite reconocer pla-
nos de estratificación) de espesor decreciente,
mostrando una somerización gradual que cul-
mina en la discontinuidad de techo. Dentro del
HST pueden desarrollarse pequeñas
bioconstrucciones de rudistas.
Así mismo, la secuencia de 3er orden pre-
senta una evolución sedimentaria similar que sus
conjuntos de parasecuencias internos, aunque a
menor escala, lo cual permite establecer igual-
mente sus cortejos sedimentarios (Fig. 6.40.a).
La SMM de 3er orden se localiza dentro de la
secuencia SD-1.1, coincidiendo con la mfs de
dicha secuencia menor en la sección condensa-
da del tramo 20 (Fig. 6.38). Dicha sección con-
densada refleja un cambio de polaridad en la
evolución sedimentaria; su elevado espesor (1,6
m) puede explicarse como resultado de la  am-
plificación de la señal eustática generada por la
suma de dos picos eustáticos de igual signo (as-
censo) y diferente rango (3º y 4º).
La TS de 3er orden se sitúa en el contacto
(SB-1.0) entre los depósitos arcillosos del con-
junto de parasecuencias siliciclástico (SD-1.0) y
los carbonatados de la SD-1.1, coincidiendo
nuevamente con la TS de 4º orden de esta últi-
ma secuencia. Está caracterizado por una super-
ficie de contacto neta, aparentemente no erosiva
a escala de afloramiento; sin embargo, los de-
pósitos carbonatados situados inmediatamente
por encima incorporan clastos (fragmentos de
lignito) reelaborados de los niveles inferiores.
Dicha superficie pone punto final a los depósi-
tos terrígenos de ambientes costeros (Fm. Revilla
de Pomar), y marca la reinstauración, mediante
una importante retrogradación de los cinturo-
nes de facies en un contexto claramente
transgresivo, de ambientes carbonatados de pla-
taforma interna y externa. Estos ambientes
deposicionales caracterizarán los medios
sedimentarios, en este dominio de la cuenca,
durante el resto del Turoniense, Coniaciense y
Santoniense inferior, a lo largo de las Fms.
Villaescusa de las Torres, Nidáguila, Nocedo de
Burgos y Tubilla del Agua. Representa, por tan-
to, una Superficie de Inundación Marina Mayor.
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Por debajo, se reconoce un SMW consti-
tuido por un conjunto de parasecuencias (SD-
1.0), de naturaleza siliciclástica, formado por
arenas y arcillas con niveles de removilización y
acumulación de conchas y de m.o., restos vege-
tales, lignito, etc., que muestran una secuencia
de progradación de un sistema costero deltaico
(ver apartado 6.3.2). Aunque sus posibilidades
de reconocimiento son muy reducidas, debido
a que constituye un tramo blando generalmente
Figura 6.40. Sección de Humada. (a) Cortejos sedimentarios y superficies estratigráficas de referencia de 3er
orden. (b) Cortejos sedimentarios de 4º orden en la SD-1.1.  La nomenclatura se ajusta al procedimiento del
apartado 5.2.4.
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cubierto, en la sección de Olleros de Pisuerga
(UTM: 396.150; 4.733.725), situada 17 km al
ONO, presenta una mayor desarrollo, mientras
que en la de Hoyos del Tozo (UTM: 422.181;
4.729.358) situada 11 km al ENE, está más re-
ducida y las facies arcillosas negras de techo no
aparecen.
A pesar de la escasez de datos, se deduce
una geometría deposicional en cuña, perpendi-
cular al borde de la cuenca y conforme al mode-
lo sedimentario propuesto, disminuyendo su es-
pesor hacia el interior de la cuenca (E) y engro-
sando hacia el margen (O). La presencia de
fragmentos carbonosos y de restos vegetales
reelaborados en los depósitos basales de la se-
cuencia SD-1.1 suprayacente, pueden explicar
la ausencia de las facies arcillosas terminales
hacia el E, apuntando una más que probable
naturaleza erosiva en la figura de la TS de 3er
orden, como es lógico esperar en una superficie
de reactivación marina mayor (Ravinement
Surface) sobre materiales siliciclásticos.
En base a su posición estratigráfica y
paleogeográfica, facies y significado genético, los
materiales de la SD-1.0 representan el SMW de
la secuencia deposicional de 3er orden analiza-
da, siendo la primera vez que se reconoce este
cortejo en toda la cuenca Ibérica. El hecho de
encontrarse estratigráficamente situado entre
dos conjuntos carbonatados de ambientes ma-
rinos de plataforma (frente a su carácter
siliciclástico costero), con los que no guarda nin-
guna relación, ni tendencia sedimentaria, tal y
como muestran la naturaleza de sus límites y la
ausencia de facies mixtas (terrígeno-
carbonatadas) de transición, sugiere un evento
deposicional totalmente independiente y diferen-
te de aquellos otros que dan lugar a facies
carbonatadas de plataforma; dicho evento tiene
lugar dentro de un contexto sedimentario con-
creto (bajo nivel del mar), que se desarrolla como
consecuencia de una importante caída eustática.
Entre la TS y SMM de 3er orden se sitúa el
TST, que coincide materialmente con el TST de
4º orden de la secuencia SD-1.1, pues es el más
fosilífero (abundantes equinodermos, ostreidos
y otros bivalvos), el de mayor espesor y el que
muestra una tendencia de profundización más
evidente, de los TST de 4º orden identificados.
Presenta un nivel bioclástico de carácter
lumaquélico que refleja el episodio inicial de
reactivación energética, y se organiza en dos
grandes conjuntos de estratos (secuencias me-
nores), presentando granoclasificación positiva
y mostrando una transición de ambientes ener-
géticos someros a ambientes más profundos de
plataforma interna, donde el gradiente hidráuli-
co es menor (por debajo del nivel de base del
oleaje) y el espacio de acomodación mayor.
Por encima, sobreviene el HST de 3er or-
den, de mayor desarrollo que el cortejo
transgresivo anterior, que está formado por el
HST de la SD-1.1 y por los tres conjuntos de
parasecuencias restantes (SD-1.2, SD-1.3 y SD-
1.4). En él, la distribución vertical de facies mues-
tra una progresiva somerización, aunque siem-
pre dentro de ambientes carbonatados
submareales, así como una disminución de es-
pesor de los conjuntos de parasecuencias. Todo
ello resalta una tendencia regresiva, debida a una
pérdida continuada del espacio de acomodación,
provocada a una vez por el efecto combinado
del relleno sedimentario y del descenso
eustático, este último iniciado después de alcan-
zar el pico de máximo ascenso, representado en
una superficie de referencia interna de difícil re-
conocimiento en estos sectores de la platafor-
ma (SME; ver 5.2.2).
6.3.5 Secuencias Deposicionales
menores (5º y 6º orden)
Secuencias de 5º orden
Cada uno de los conjuntos de
parasecuencias carbonatadas están organizados
internamente, en varias PARASECUENCIAS o
SECUENCIAS DE 5º ORDEN (Fig. 6.38), cuyos
límites son superficies ferruginosas, niveles de
intensa bioturbación, superficies de ralentización
sedimentaria, súbitos cambios de facies, etc.,
coincidiendo en muchos casos con mfs y lími-
tes de secuencia mayor. Como se comentó an-
teriormente (ver 6.2.5), se trata de secuencias
de somerización de energía creciente a techo,
resultado de episodios de naturaleza eustática
(ver 5.2.2), de rápida profundización y posterior
relleno sedimentario, de manera que, la etapa
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transgresiva inicial está contenida en la discon-
tinuidad de base y la parasecuencia se desarro-
lla en un HST equivalente de 5º orden.
De forma similar a lo observado en el Sec-
tor I, se reconocen cinco parasecuencias dentro
de cada conjunto carbonatado de 4º orden (Fig.
6.41 a y b). Las dos primeras se sitúan por deba-
jo de la SMM y las tres superiores, por encima,
definiendo respectivamente el TST y HST de 4º
orden. El espesor medio de cada parasecuencia
es de 4,5 m, mostrando una tendencia
estratocreciente o decreciente en función de la
posición que ocupan dentro de la secuencia
mayor, es decir, en función del cortejo
sedimentario al que pertenecen. Existen varias
excepciones que se comentan seguidamente
Dentro del primer conjunto de
parasecuencias (SD-1.0), no es posible identifi-
car de forma fehaciente parasecuencias internas.
El establecimiento de una secuencialidad de alta
frecuencia en materiales terrígenos, a partir de
los datos de un solo afloramiento, es un objeti-
vo demasiado pretencioso. Al carácter aleatorio
o estocástico propio de los eventos de depósito
en sistemas siliciclásticos (Schwarzacher, 2000),
se añade aquí el contexto sedimentario en que
éstos se han creado: un episodio regresivo en el
que la falta de espacio de acomodación (nivel
del mar bajo) ha de generar dispositivos
progradantes que añaden un factor más de
aleatoriedad en los eventos de depósito. Estos
efectos se superponen a aquellos otros de natu-
raleza cíclica, determinando la falta de regulari-
dad sedimentaria final observada en el registro
estratigráfico. Ello dificulta la obtención de un
patrón de repetición del relleno sedimentario,
de forma similar al que se obtiene en medios
carbonatados, donde los eventos deposicionales
son más homogéneos y regulares, motivo por el
cual, concentran la mayoría de los estudios
cicloestratigráficos.
Por otro lado, se requieren datos de varios
afloramientos para correlacionar y discriminar
aquellos eventos deposicionales comunes a to-
dos ellos, de los que presentan un desarrollo más
local. No obstante, a pesar de lo dicho, la pre-
sencia de una superficie ferruginosa coincidien-
do con un cambio en la proporción de compo-
nentes calcáreos en el registro (cemento y
bioclastos), sugieren la existencia una interrup-
ción sedimentaria, de manera que, la SD-1.0 po-
dría estar organizada internamente en dos se-
cuencias menores de 5º orden, la inferior arena-
arenisca carbonatada, de energía creciente a
techo y la superior, de naturaleza arcillosa. Lo
cierto es que su aceptación pasa por reconocer-
las en otros afloramientos, y ello solo ha sido
posible hasta ahora en la sección aquí estudiada
(corte fresco de carretera con la serie
subvertical), ya que en el resto de afloramientos
visitados, el complejo siliciclástico aparece for-
mando superficies planas de retranqueo en las
pendientes en graderío que caracterizan las
muelas cretácicas, estando generalmente cubier-
tos por derrubios, suelo y vegetación.
El conjunto de parasecuencias SD-1.1 está
internamente organizada en cinco parasecuencias,
cuyo espesor varía entre los 7,45 y 2,85 m (Fig.
6.42), denominándose sd-1.1, sd-1.2, sd-1.3, sd-
1.4 y sd-1.5, respectivamente. El límite superior
(sb-1.1) de la sd-1.1 se sitúa a techo del tramo
14 (Fig. 6.38) en un cambio de facies neto cali-
za-marga, estando ferruginizado en la sección
de Hoyos del Tozo (Fig. 6.42.b); el límite supe-
rior (sb-1.2) de la sd-1.2 coincide con la mfs de
4º y SMM de 3er orden de las secuencias mayo-
res en el nivel condensado del tramo 20
(Fig.6.38), que sirve de nivel guía de correlación
local. El límite superior (sb-1.3) de la
parasecuencia sd-1.3 es un cambio litológico
muy neto entre las facies bioturbadas de baja
energía de esta unidad y los términos tractivos
calcareníticos de la base de la siguiente. El de la
parasecuencia sd-1.4 es una superficie
ferruginosa. Finalmente, el de la parasecuencia
sd-1.5, coincide con el límite superior (SB-1.1)
de la secuencia de 4º orden que la contiene (SD-
1.1). Las dos parasecuencias iniciales (sd-1.1 y
sd-1.2) conforman el TST del conjunto SD-1.1
(y al mismo tiempo, el TST de 3er orden de la
SD-1) y muestran una disposición
estratocreciente, en tanto que las tres
parasecuencias superiores (sd-1.3, sd-1.4 y sd-
1.5) definen el correspondiente HST de la se-
cuencia mayor, mostrando una tendencia con-
traria.
Dentro del conjunto de parasecuencias SD-
1.2 se reconocen nuevamente cinco
parasecuencias internas, que denominamos sd-
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2.1, sd-2.2, sd-2.3, sd-2.4 y sd-2.5: el límite su-
perior (sb-2.1) de la parasecuencia sd-2.1, es una
superficie ferruginosa y bioturbada; el de las
parasecuencia sd-2.2 es una junta de margas ne-
gras; el de la parasecuencia sd-2.3 es nuevamen-
te un cambio de facies entre facies micríticas
marcadamente nodulares y términos tractivos y
tableados; el de la parasecuencia sd-2.4 es una
superficie ligeramente erosiva; y el de la
parasecuencia sd-2.5, coincide con el límite su-
perior (SB-1.2) de la secuencia mayor que lo con-
tiene. Las dos primeras parasecuencias, sd-2.1 y
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Figura 6.42. (a) Sección de Humada, mostrando las las cinco parasecuencias que integran la SD-1.1, las dos
primeras están situadas por debajo de la mfs de la SD-1.1, y las tres restantes por encima; la sd-1.1 aflora en unas
condiciones de exposición muy deficientes. (B) Afloramiento de Hoyos del Tozo, en la que se reconocen las cinco
parasecuencias anteriores y la mfs de la SD-1.1 (nivel guía de correlación local); la barra de escala representa 5 m.
La nomenclatura se ajusta al procedimiento del apartado 5.2.4.
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sd-2.2, son estratocrecientes y el resto mues-
tran una querencia contraria, con la excepción
de la parasecuencia sd-2.4 en la que el carácter
erosivo de la parasecuencia superior (sd-2.5)
determina que su espesor sea menor que el de
aquélla. La existencia de esta superficie erosiva
interna, unido a las dificultades para reconocer
el límite superior (SB-1.2) de la SD-1.2 (ver 6.3.4)
lleva de nuevo a replantearnos las dudas inicia-
les con respecto a la posición exacta del límite
SB-1.2, ya que podría situarse en dicha superfi-
cie erosiva; esto implicaría un espesor muy ele-
vado en la SD-1.3, así como la presencia de una
parasecuencia adicional, y anormalmente redu-
cido en la SD-1.2, inferior incluso a los valores
medios que esta secuencia presenta en el sector
I (ver 6.2.4), donde dicho carácter erosivo no
existe; además, como se verá más adelante (Ca-
pítulo 7), el espesor global de los dos conjuntos
de parasecuencias (SD-1.2 y SD-1.3) se mantie-
ne a lo largo de los dos sectores (I y II), mostran-
do los límites de las parasecuencias un elevado
grado de paralelismo, factores ambos que des-
aconsejan situar el SB-1.2 en dicha superficie
erosiva.
En el conjunto de parasecuencias SD-1.3
se reconocen, sin dificultad, las dos
parasecuencias iniciales (sd-3.1 y sd-3.2), mien-
tras que las parasecuencias sd-3.3, sd-3.4 y sd-
3.5 están contenidas dentro de un potente con-
junto carbonatado (tramo 55; Figs. 6.36 y 6.38)
muy nodular, en el que no se identifican planos
de estratificación interna, ni discontinuidades
menores, pero cuyo espesor, 11,5 m, es confor-
me a la presencia de estas tres parasecuencias;
efectivamente, las observaciones realizadas en
la sección del flanco septentrional (La Riba) con-
firman su presencia (Fig. 6.41.a). El límite supe-
rior (sb-3.1) de la parasecuencia sd-3.1 es un
cambio de facies neto entre términos tractivos y
de baja energía, a diferencia del de la
parasecuencia sd-3.2, que está contenido den-
tro del tramo 49 (Fig. 6.38), que se interpreta
como una nueva sección condensada, coinci-
diendo con la mfs de 4º orden correspondiente.
En la sección de La Riba de Valdelucio, este últi-
mo límite (sb-3.2) marca el final de un impor-
tante resalte morfológico (Fig. 6.41.a); por lo que
respecta a los restantes límites de las
parasecuencias superiores en esta sección, el de
la parasecuencia sd-3.3 es una superficie
ferruginosa, el de la parasecuencia sd-3.4 es un
nivel micrítico nodular con abundante m.o., que
define un entrante morfológico, y el de la
parasecuencia sd-3.5 es un cambio de facies
mayor entre términos micríticos bioturbados de-
sarrollados sobre un pequeño thicket de rudistas
y facies de removilización bioclástica del comien-
zo del siguiente episodio deposicional (SD-1.4),
localizándose en la base del último escarpe
morfológico.
El último conjunto de parasecuencias (SD-
1.4) está formado únicamente por tres
parasecuencias internas, de forma similar a lo
que ocurre al sur de Burgos; el reconocimiento
de la mfs de 4º orden, a techo de la primera, nos
ayuda a identificar las tres parasecuencias pre-
sentes como sd-4.2, sd-4.3 y sd-4.4. La ausen-
cia de la parasecuencia sd-4.1 se explica por
acuñamiento basal (onlap costero) sobre los
depósitos de las parasecuencias precedentes y
la de la parasecuencia sd-4.5, en términos de
falta de espacio de acomodación suficiente, de-
bido a colmatación sedimentaria y al marcado
carácter regresivo que muestra la etapa termi-
nal de todo episodio de 3er orden. No obstante
como ya se ha comentado, la presencia de
intraclastos calcáreos en los materiales
suprayacentes y el elevado régimen hidráulico
que se les supone, reflejan el carácter erosivo
del techo de la secuencia (SB-2), pudiendo justi-
ficar también la ausencia de la sd-4.5. El límite
superior (sb-4.3) de la parasecuencia sd-4.3 es
un cambio neto de facies entre términos
tractivos, tableados y estratodecrecientes, y tér-
minos nodulares de mayor espesor; el de la
parasecuencia sd-4.4 coincide con el límite su-
perior (SB-2) del ciclo de 3er orden.
Del conjunto de parasecuencias descritas,
la sd-1.3 y sd-1.4 destacan del resto por su gran
homogeneidad interna y por ser las más poten-
tes de la sucesión. Representan episodios de la
plataforma donde los medios sedimentarios han
sido estables y los procesos sedimentarios más
continuos, acomodándose gradualmente a los
cambios en las condiciones hidrodinámicas pro-
vocados por el progresivo relleno del espacio
de acomodación. Ello genera un registro tambien
continuo, sin planos de estratificación ni inte-
rrupciones sedimentarias significativas. Tan solo,
el incremento gradual del tamaño de los
SECTOR II:  Margen meridional de la Cordillera Vasco-cantábrica
114 CAPÍTULO 6  Estratigrafía  y  facies
bioclastos, de las estructuras sedimentarias y de
la abundancia de estructuras biogénicas son ras-
gos distintivos de una somerización creciente a
techo. En medios de plataforma interna, estas
condiciones deposicionales son más propicias
bajo un contexto de nivel del mar alto, como el
que reflejan las dos parasecuencias anteriores,
situadas inmediatamente por encima de la SMM
de 3º y mfs de 4º orden, produciéndose la
amalgamación de estratos y secuencias meno-
res (Goldhammer et al., 1990; García et al.,
1996c). En estas situaciones, el espacio de aco-
modación es muy elevado y los medios
sedimentarios se estabilizan (no progradan, ni
retrogradan). El resto de parasecuencias refle-
jan una sedimentación más episódica o
discontinua; están formadas por estratos y con-
juntos de estratos, pudiendo reconocerse un
rango mayor de secuencias internas.
Secuencias de 6º orden
Constituyen conjuntos de estratos meno-
res dentro de las parasecuencias que presentan
una pauta de repetición cíclica en cada una de
ellas, estableciéndose una relación 1:2, es decir,
2 secuencias de 6º orden dentro de cada
parasecuencia (Fig. 6.43). Corresponden igual-
mente a secuencias de somerización de energía
creciente a techo, tipo marga-caliza o micrita-
calcarenita. En ocasiones, no se observa tenden-
cia alguna, y se diferencian por rupturas meno-
res (superficie ferrruginosa, nivel de intensa
bioturbación, etc.). En otras ocasiones, no se
reconocen siquiera esas rupturas menores, ya
sea por razones sedimentológicas como las co-
mentadas en párrafos anteriores, ya sea porque
las condiciones de exposición empeoran local-
mente a lo largo de un mismo afloramiento. No
obstante, el hecho de que no se reconozcan lo-
calmente (Ej. sd 1.3, sd-1.4), no implica que no
existan, tan sólo, que no somos capaces de iden-
tificarlas utilizando los criterios de reconocimien-
to habituales en campo.
El resultado es que las secuencias de 6º
orden identificadas se distribuyen desigualmen-
te a lo largo de la sucesión. Sin considerar la
parasecuencia sd-1.1, que no aflora en las sec-
ciones de Humada y la Riba de Valdelucio, se
reconocen secuencias de 6º orden dentro de las
parasecuencias sd-1.1, sd-1.2, sd-1.5, sd-2.1, sd-
2.2, sd-2.3, sd-2.4, sd-2.5, sd-4.2, sd-4.3 y sd-
4.4; no habiéndose identificado en las
parasecuencias restantes. Si analizamos esta dis-
tribución, fácilmente se observa que la falta de
reconocimiento de secuencias de 6º orden den-
tro de la secuencia SD-1.3 se debe a unas malas
condiciones de exposición; sin embargo, su apa-
rente ausencia en la sd-1.3 y sd-1.4 debe obe-
decer a un proceso o variable sedimentaria que
condiciona su posible reconocimiento.
Centrándonos en el conjunto de
prasecuencias SD-1.1, se identifican secuencias
menores de 6º orden en las dos parasecuencias
iniciales8  y en la última (sd-1.1, sd-1.2 y sd-1.5),
faltando en las dos parasecuencias centrales (sd-
1.3 y sd-1.4) que, como se dijo anteriormente,
reflejan procesos de amalgamación (Goldhammer
et al., op. cit.; García et al., op. cit.) en los episo-
dios más marinos y homogéneos de las secuen-
cias de 4º orden. Durante estos episodios, la
sedimentación es un proceso continuo y los
eventos deposicionales menores, incluidos los
de 6º orden, se suceden y registran sin que en-
tre ellos llegue a mediar interrupción alguna.
Las malas condiciones de afloramiento a
lo largo de la secuencia SD-1.3 nos impiden re-
conocer secuencias de 6º orden dentro de las
dos parasecuencias basales (sd-3.1, sd-3.2). Por
encima, el carácter nodular del siguiente tramo
dificulta cualquier tipo de precisión, ya que ni si
quiera permite reconocer las tres parasecuencias
superiores. No obstante, en el flanco septentrio-
nal (La Riba) se llegan a identificar secuencias de
6º orden en las dos últimas parasecuencias (sd-
3.4 y sd-3.5), faltando en la sd-3.3. Finalmente,
en la secuencia SD-1.4, se reconocen secuen-
cias de 6º orden dentro de sus tres
parasecuencias (sd-4.2, sd-4.3 y s.d-4.4).
En síntesis, se puede afirmar que, sin con-
siderar los tramos con mala exposición o cubier-
tos, la falta de reconocimiento de secuencias de
8 La secuencia sd-1.2.2 coincide con el nivel de condensación sedimentaria que señala la SMM de la SD-1 y la mfs
de la SD-1.1; tramo 20, Fig. 6.38.
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6º orden en parte del registro sedimentario  pue-
de relacionarse con procesos de amalgamación
durante los episodios de alto nivel del mar in-
mediatamente posteriores a los picos de máxi-
ma tasa de ascenso eustático (SMM) de 3er or-
den. Estos procesos pueden repetirse asociados
a mfs’s de 4º orden, al menos en aquellas situa-
das dentro del HST de 3er orden9 , si bien la in-
tensidad de los mismos disminuye hacia la par-
te superior de aquél, donde el carácter regresi-
vo que marca el final del ciclo mayor, impone
una sedimentación episódica. Así, la
amalgamación de secuencias de 6º orden afecta
a dos parasecuencias de la SD-1.1 (sd-1.3 y sd-
1.4), a ninguna de la SD-1.2, a una parasecuencia
de la SD-1.3 (sd-3.3) y a ninguna de la SD-1.4.
Finalmente, si nos fijamos en algunas de
estas secuencias de 6º orden, preferiblemente
las próximas al límite superior del ciclo de 4º
orden (sd-1.5 y sd-2.5) o al del ciclo de 3er or-
den (SD-1.4), se observa una secuencialidad de
orden menor antes de llegar al nivel de estrato
elemental. Nuevamente está representada por
secuencias de somerización marga-caliza o
micrita-calcarenita, y su número y espesor dentro
de las secuencias de 6º orden son muy variables.
6.3.6 Síntesis y discusión
El Turoniense Superior está definido por
los términos finales de la Fm. Revilla de Pomar,
de carácter predominantemente terrígeno, y por
la Fm. Villaescusa de las Torres, que es cambio
lateral de facies de la Fm. Muñecas. A techo está
limitada por la Fm. Nidáguila (Coniaciense) de
naturaleza margosa muy fosilífera. La edad de
estos materiales, Turoniense Superior-
Coniaciense inferior, ha sido establecida por
Floquet (1991) en base a la fauna de rudistas y a
los escasos ammonites hallados. La sucesión
estudiada refleja dominios distales de una plata-
forma carbonatada interna.
Dentro de la sucesión descrita, se recono-
ce una secuencia deposicional de 3er orden (SD-
1), cuyo límite inferior es una discontinuidad
Figura 6.43.  Secuencias deposicionales de 5º y 6º orden en el límite de secuencias SD-1.2 y SD-1.3 en la sección
de Humada. La nomenclatura se ajusta al procedimiento del apartado 5.2.4.
9 se carece de datos para valorar en las SMM de 4º orden dentro de un TST de 3er orden.
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estratigráfica, resultado de un importante des-
censo eustático que provoca la presencia de de-
pósitos terrígenos costeros en el interior de la
cuenca. Su límite superior es una discontinui-
dad relacionada con un descenso menor del ni-
vel del mar que no produce, en este punto, la
emersión de la plataforma, y que es rápidamen-
te seguido por facies de alta energía de platafor-
ma externa, resultado de un nuevo episodio
transgresivo. Ello no impide, sin embargo, reco-
nocer su naturaleza erosiva, como apunta la pre-
sencia de intraclastos carbonatados en los ma-
teriales suprayacentes y el elevado régimen hi-
dráulico que éstos reflejan.
Internamente está organizada en cinco
conjuntos de parasecuencias (SD-1.0, SD-1.1,
SD-1.2, SD-1.3 y SD-1.4), separadas por
discontinuidades menores. La primera es de na-
turaleza terrígena y las cuatro restantes,
carbonatadas y de tendencia transgresivo-regre-
siva, mostrando sus cortejos sedimentarios y mfs
de 4º orden, así como una disminución progre-
siva de espesor hacia techo.
De un modo similar, la secuencia de 3er
orden muestra sus cortejos sedimentarios: la TS
se localiza en el contacto entre  el 1º y 2º con-
juntos de parasecuencias, definiendo una SMW
de naturaleza terrígena en la figura de el primer
de ellos (SD-1.0), propio de un contexto de ni-
vel del mar bajo; la SMM coincide con la mfs de
la SD-1.1, delimitando un TST de 3er orden que
coincide igualmente con el TST de 4º orden de
dich conjunto (SD-1.1). Por encima, el HST está
definido por el resto de la SD-1.1 (HST) y por
los tres conjuntos de parasecuencias restantes
(SD-1.2, SD-1.3 y SD-1.4).
En estos dominios de la Cuenca Ibérica, la
presencia de cuñas terrígenas costeras entre car-
bonatos de plataforma puede ser interpretado
de forma alternativa, como resultado de episo-
dios de regresión forzada en la etapa final de un
ciclo de 3er orden, definiendo un cortejo
sedimentario diferente (Forced Regressive System
Tract, FRST; ver 5.2.1) situado por encima del
HST. Esta interpretación no supone grandes di-
ferencias con la propuesta en este trabajo, ya
que sin entrar en la discusión de si hay o no
criterios suficientes para diferenciar ambos cor-
tejos (SMW, FRST) en series antiguas (Catuneanu
et al., 1998), lo verdaderamente importante es
su significado en la evolución sedimentaria de la
plataforma. En ambos casos se trata de episo-
dios regresivos asociados a una importante caí-
da eustática, la misma para ambos; el que se
encuentren por encima o por debajo del límite
de secuencia es una cuestión, sin duda, impor-
tante, pero que depende de la diferente inter-
pretación que los autores hacen de las
discontinuidades, especialmente cuando no se
tiene un control completo de la plataforma. En
nuestro caso, es interpretado como el SMW del
episodio deposicional de 3er orden estudiado
(SD-1), en base a la ruptura sedimentaria (cam-
bio brusco de facies carbonatadas submareales
de plataforma interna a facies terrígenas costeras)
y a los procesos de recristalización,
ferruginización, litificación y bioperforación aso-
ciados al límite inferior SB-1; a techo (SB-1.0),
la presencia de una Superficie de Inundación
Marina Mayor, da paso al cortejo transgresivo.
En cualquier caso, lo novedoso en el pre-
sente trabajo, es el reconocimiento, por prime-
ra vez, de uno de estos cortejos de bajo nivel del
mar en esta parte del registro sedimentario. Ello
da lugar a una reorganización de los límites de
las secuencias deposicionales de 3er orden y dis-
cute los modelos secuenciales establecidos con
anterioridad para estos dominios septentriona-
les de la Cordillera Ibérica (Alonso et al., 1993,
Gräfe, 1994, Floquet, 1998).
La existencia del SMW y su localización en
posiciones distales de la plataforma (septentrio-
nales), da idea de la importancia de la disconti-
nuidad y de la magnitud de la caída eustática
asociada a la base de la secuencia deposicional
de 3er orden SD-1, propia de constituir al mismo
tiempo el límite de un ciclo de 2º orden
transgresivo-regresivo; representan lo últimos
depósitos de ambientes siliciclásticos costeros,
ya que por encima una importante
retrogradación de los cinturones de facies, que
da comienzo en la SD-1 y alcanza su máximo en
el siguiente episodio deposicional (DS-8;
Floquet, 1998), instaura medios carbonatados
de plataforma interna y externa (facies con
ammonites de la Fm. Nidáguila), que se
perpetuan hasta el Santoniense Superior no ter-
minal.
Los conjuntos de parasecuencias
carbonatados están organizadas internamente en
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cinco parasecuencias, excepto en la SD-1.4, en
la que faltan la primera y última parasecuencias
(sd-4.1 y sd-4.5), interpretándose en términos
de falta de espacio de acomodación suficiente
en esta área de la plataforma, propia de los esta-
dos finales (regresivos) de todo ciclo de 3er or-
den. No obstante, la ausencia de la sd-4.5 tam-
bién podría explicarse por procesos erosivos, que
caracterizarían la base del siguiente ciclo
deposicional.
Las parasecuencias son secuencias de
somerización, de energía creciente a techo. Den-
tro de ellas, se pueden llegar a reconocer dos
secuencias internas de menor rango (6º orden),
igualmente de somerización. La identificación de
este último rango de secuencias ya no es unifor-
me en toda la sucesión estratigráfica, si bien su
falta de reconocimiento no implica que dichos
eventos deposicionales no existiesen, sino que
no quedaron materializados a modo de secuen-
cias deposicionales en parte del registro
estratigráfico.
Dejando fuera de consideración las condi-
ciones de exposición de los materiales a lo largo
del afloramiento, el reconocimiento o no de se-
cuencias de 6º orden depende del contexto
sedimentario mayor en el que tienen lugar di-
chos eventos deposicionales. Estas son fácilmen-
te identificables en los TST de 3º y 4º orden, así
como en las parasecuencias de los HST de los
conjuntos de parasecuencias; no son
identificables en las base de los HST de 3er or-
den y de los HST de 4º orden más próximos al
anterior. En estos contextos sedimentarios de
nivel del mar alto, la sedimentación tiende a ser
un proceso continuo y tiene lugar la
amalgamación de estratos y de secuencias de
depósito. A medida que nos alejamos de la SMM
de 3er orden, las fluctuaciones menores del nivel
del mar se reflejan mejor y los procesos
sedimentarios son más episódicos, de manera
que, las secuencias de 6º orden ya son
identificables en todas las parasecuencias del
HST de 4º orden (Ej. SD-1.4).
A pesar de lo anterior, los límites de 5º y
6º orden son aquí más difíciles de reconocer que
en otros sectores de la plataforma estudiada,
debido al carácter más distal, y por tanto más
profundo, del dominio paleogeográfico en el que
nos encontramos, que le hace ser menos sensi-
ble a las oscilaciones menores del nivel del mar.
Para un análisis secuencial de superficie,
los conjuntos de parasecuencias representan las
unidades de referencia en campo, pues permi-
ten reconocer directamente superficies
estratigráficas de referencia y cortejos
sedimentarios internos a escala de afloramien-
to. Por su parte, las parasecuencias son las uni-
dades secuenciales básicas para la correlación
entre los diferentes afloramientos, ya que son
las unidades de menor rango que presentan un
registro continuo a lo largo de las secciones ana-
lizadas. Las secuencias de 6º orden permiten
reconocer la organización interna de las
parasecuencias (pares de conjuntos de estratos);
sin embargo están desigualmente repartidas a lo
largo de la sucesión sedimentaria, con tramos en
los que no se reconocen, por lo que no son váli-
das para establecer correlaciones regionales.
Dentro de las secuencias de 6º orden, se
reconoce una secuencialidad de rango menor,
sin llegar aún al nivel de estrato elemental. Re-
quieren un análisis estratigráfico más preciso,
fijando el cuerpo de estudio en aquéllas secuen-
cias de 6º orden, en las que aparecen a lo largo
de diferentes afloramientos.
Así mismo, se observa una relación entre
la distribución vertical de rudistas en la suce-
sión analizada y los diferentes contextos
eustáticos establecidos. Los rudistas se desarro-
llan en zonas circalitorales de plataforma, apro-
vechándose de los abundantes nutrientes exis-
tentes en estos medios, bajo una lámina de agua
constante y, en ocasiones, importante (Cestari
& Sartorio, 1995). Estos condicionantes
paleoecológicos se alcanzan cuando el nivel del
mar es alto; cuando el nivel del mar cae, las
comunidades de rudistas progradan solidaria-
mente con los medios sedimentarios hacia el
interior de la cuenca, pudiéndose desarrollar en
áreas más externas de la plataforma. Así se ex-
plica que reconozcamos “thickets” de rudistas
en los HST de las SD-1.2, SD-1.3 y SD-1.4, den-
tro de un contexto de alto nivel del mar alto
(HST de 3er orden), y no aparezcan en otros
cortejos sedimentarios (TST’s 4º orden, SMW y
TST de 3er orden).
SECTOR II:  Margen meridional de la Cordillera Vasco-cantábrica
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6.4   SECTOR III: Borde Norte del
Sistema Central
En la provincia de Segovia, los depósitos
mesozoicos presentan una extensión muy des-
igual; mientras que el Triásico (facies
Buntsandstein) y Jurásico (Lías) quedan relega-
dos a los afloramientos de la Sierra de Pradales
(N de la provincia), el Cretácico aflora de mane-
ra más extensa (Fig. 6.44), básicamente de tres
formas diferentes: a) una banda continua de aflo-
ramientos, de dirección NE–SO, que jalona el
borde septentrional del Sistema Central desde
las proximidades de Villacastín (SO) hasta la re-
gión de Prádena-Tejadilla (NE), separando los
materiales hercínicos de la sierra y los depósitos
terciarios de la Cuenca del Duero; b) banda
discontinua de afloramientos más reducidos,
paralela a la anterior, situada en posiciones más
internas de la Cuenca del Duero (NO); y c) ma-
cizos carbonatados más o menos extensos y
potentes, situados al N de los anteriores, como
los de la región de Sepúlveda – Sierra de Pradales
y los de Montejo de la Vega - Embalse de Linares.
Todos estos afloramientos se encuentran
afectados por una tectónica alpina, mediante un
sistema de pliegues, fallas inversas y
cabalgamientos de dirección N60ºE y vergencia
principal hacia la Cuenca del Duero (NO), que
se manifiestan de forma diferente en unas áreas
y otras. Así, en las inmediaciones de la Sierra de
Guadarrama, predominan fallas inversas y pe-
queños cabalgamientos frente a las estructuras de
plegamiento, superponiendo los materiales
paleozoicos sobre un Cretácico pseudohorizontal,
o que en todo caso, define pliegues sinclinales muy
laxos, limitados por superficies de cabalgamiento
y retrocabalgamiento (de vergencia al SE). Por el
contrario, en los macizos carbonatados de la
región de Sepúlveda – Sierra de Pradales predo-
mina una tectónica de plegamiento suave, con
un sistema de pliegues anticlinales y sinclinales
de dirección NE–SO, concordante con el resto
de estructuras alpinas10 . A pesar de ello, tam-
bién se reconocen pequeños despegues (fallas
inversas de alto ángulo) asociados a pliegues
apretados, como el anticlinal “en rodilla” de
Sepúlveda o el del Embalse de Burgomillodo. A
Figura 6.44. Esquema geológico del Sistema Central. El Sector III esta definido por los afloramientos cretácicos
situados en el margen septentrional (Provincia de Segovia). Modificado a partir de la síntesis del Mapa Geológico
de España a escala 1:2.000.000 (González, 2001).
10 el incremento de espesor de la serie cretácica favorece la tectónica de plegamiento, en perjuicio de la fracturación.
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gran escala, esta tectónica de acortamiento
cortical es la responsable del rejuvenecimiento
del relieve del Sistema Central, mediante un
apilamiento de sucesivas escamas cabalgantes
vergentes hacia el N (Warburton y Álvarez,
1989), con superficies de retrocabalgamiento
asociadas de vergencia contraria, definiendo una
estructura de “pop-up” crustal (De Vicente et
al., 1992).
Morfológicamente, definen cuestas y
“muelas” características de las sucesiones
cretácicas en la Cordillera Ibérica, en unos ca-
sos desarrolladas sobre los flancos de pliegues
de amplio radio (generalmente anticlinales), y
en otros, sobre sucesiones horizontales o plie-
gues sinclinales que originan relieves invertidos.
En general, se encuentran en continuidad
morfológica con los depósitos terciarios de la
Cuenca del Duero, destacando únicamente al-
gunos encajamientos fluviales y entre ellos, el
del río Duratón sobre el Macizo carbonatado de
Sepúlveda.
En este sector, la sucesión del Cretácico
presenta un carácter mixto, terrígeno–
carbonatado, en la cual, como se comenta más
adelante, los materiales del Turoniense Superior
ocupan una posición crítica, al marcar en las
áreas central y septentrional, el tránsito de un
tipo a otro de facies (Fig. 6.45). Por ello, se han
estudiado todos los afloramientos cretácicos alu-
didos anteriormente, levantado 32 secciones
estratigráficas (Fig. 6.46):
1. Valdevacas de Montejo
(UTM: 447.195; 4.598.147)
2. Moral de Hornuez
(UTM: 447.409; 4.589.905)


































20. Pajares de Pedraza
(UTM: 428.606; 4.557.933)








25. Peñarrubia de Pirón
(UTM: 408.556; 4.550.483)
26. Adrada de Pirón
(UTM: 411.506; 4.545.208)
27. Carbonero El Mayor
(UTM: 393.006; 4.552.283)
28. La Higuera I
(UTM: 408.831; 4.542.258)






32. Ituero y Lama
(UTM: 384.356; 4.517.058)
Varias de estas secciones han sido estu-
diadas previamente en trabajos de cartografía
MAGNA (Díaz de Neira et al., en prensa) y en
otros más específicos, como el de Alonso (1981),
quien en el marco de su tesis doctoral elaboró el
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estudio estratigráfico y sedimentológico del
Cretácico del borde Norte del Sistema Central
más completo realizado hasta la actualidad, en
el que estableció el primer cuadro
litoestratigráfico de los depósitos cretácicos, y
reconstruyó su arquitectura estratigráfica.
Aparte de su naturaleza mixta, el
Turoniense Superior muestra en este sector una
arquitectura deposicional en cuña característica
de todo margen de cuenca, con una pérdida gra-
dual de espesor hacia el SO; en este caso, se
trata de un borde de cuenca (Macizo Hespérico)
que aporta sedimentos terrígenos, caracterizan-
do los sistemas deposicionales costeros. Desde
un  punto de vista litoestratigráfico, el Turoniense
Superior forma parte de varias unidades diferen-
tes, cuyos límites no tienen porqué coincidir con
los de la secuencia deposicional estudiada. Los
términos terrígenos inferiores pertenecen a la
Fm. Arenas y arcillas de Segovia, representando
prácticamente la totalidad de esta unidad en la
región nororiental (Secciones de Moral de
Hornuez-Castroserracín); hacia el SO, su espe-
sor se reduce progresivamente, pasando a cons-
tituir los metros finales de dicho litosoma. Por
otra parte, las facies carbonatadas, que  conser-
van aún el carácter tableado y rítmico caracte-
rístico en otros sectores de la Cordillera Ibérica,
corresponden a la Fm. Muñecas (en el sentido
de Floquet et al., 1982) en el dominio nororiental
o bien, a la base de la Fm. Caballar en el domi-
nio central (Fig. 6.45).
La ausencia de datos cronoestratigráficos
precisos para el intervalo estudiado y, debido a
ello, la necesidad de buscar marcadores
estratigráficos de referencia en el resto de la su-
cesión (niveles carbonatados dentro de la serie
terrígena, horizontes fosilíferos dentro del inter-
valo carbonatado), ha condicionado la amplitud
del intervalo estratigrafico estudiado en las sec-
ciones. En general, el espesor de las mismas se
ha incrementado hacia el SO a medida que la
sucesión se vuelve más siliciclástica, aumentan-
do en unos casos por la base hasta alcanzar el
basamento hercínico (Ej. El Arenal, Val de San
Pedro, La Higuera y Segovia) y por el techo, en
otros, reconociendo litosomas más modernos
(Ej. Caballar, Pajares de Pedraza, Carbonero e
Ituero y Lama). Así mismo, se ha constatado la
repetición vertical de facies terrígenas y
carbonatadas a lo largo del registro sedimentario,
comprobándose en algún caso durante la fase
de correlación que la sucesión reconocida en
campo se sitúa estratigráficamente por encima
de los materiales del Turoniense Superior (sec-
ción de Adrada de Pirón). Esta confusión inicial
se debe a la similitud de facies en ambos casos
Figura 6.45.  Aspecto general de la sucesión estudiada en el dominio central de la región de Segovia (Cantera de
Arcones): a) Fm. Arenas y arcillas de Segovia; b) Fm. Dolomías tableadas de Caballar.
          121SECTOR III: Borde Norte del Sistema Central
(arenas blancas, limos versicolores y dolomías
rojas), especialmente cuando no se disfruta de
afloramientos con un registro estratigráfico con-
tinuo.
6.4.1 Sucesión estratigráfica
Dado el carácter marginal que
paleogeográficamente representa la región de
Segovia (Sector III) dentro del Surco Ibérico, se
pueden establecer dos sucesiones estratigráficas
tipo para el Turoniense Superior: la primera, más
externa o distal (marina), es válida para los aflo-
ramientos nororientales de Montejo de la Vega-
Valdevacas-Embalse de Linares; y la segunda,
más somera o proximal, es de naturaleza funda-
mentalmente siliciclástica, siendo extensible al
resto del área. Ambas sucesiones están separa-
das de forma brusca por la prolongación hacia
el norte de un notable accidente tectónico (La
Falla de Somolinos-Grado del Pico) que jugó un
papel activo importante en la configuración del
Surco Ibérico durante varias fases del Mesozoico11.
En el extremo nororiental del presente sec-
tor, el Turoniense Superior tiene naturaleza pre-
dominantemente carbonatada, con tramos sin
dolomitizar y varias intercalaciones de cuerpos
arenosos. Se puede tomar como sucesión tipo
la que se reconoce en la sección de Valdevacas
de Montejo (Fig. 6.47.a).
Figura 6.46. Localización de las secciones estratigráficas y de las líneas de correlación en los afloramientos cretácicos
del borde Norte del Sistema Central (Sector III). A-A’, B-B’, C-C’ y D-D’  perfiles estratigráficos; 1) Valdevacas de
Montejo; 2) Moral de Hornuez; 3) Navares de las Cuevas; 4) Castroserracín; 5) Castrojimeno; 6) Castro de
Fuentidueña; 7) Tejares; 8) Fuentidueña; 9) Urueñas; 10) Sepúlveda; 11) Lastras de Cuellar; 12) Tejadilla; 13)
Prádena; 14) Arcones; 15) Matabuena; 16) Gallegos; 17) Val de San Pedro; 18) Requijada; 19) El Arenal; 20)
Pajares de Pedraza; 21) Arevalillo de Cega; 22) Guijar; 23) Caballar; 24) Torreiglesias; 25) Peñarrubia de Pirón; 26)
Adrada de Pirón; 27) Carbonero El Mayor; 28) La Higuera I; 29) La Higuera II; 30) Segovia; 31) Hontoria; 32)
Ituero y Lama.
11 controlando la extensión de los depósitos jurásicos en la Muela de Cercadillo (Gu); Segura (1982).
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Aquí, la sucesión da comienzo sobre un
tramo cubierto con un conjunto inicial de limos
arenosos, areniscas dolomíticas y arenas ocres
micáceas dispuestas en sets planoparalelos con
estratificación cruzada planar interna y abundan-
tes restos vegetales (tramos 1 a 3; Fig. 6.47.a),
que dan paso a un nivel de margas glauconíticas
y a un banco de dolomías nodulares bioturbadas
y ferruginizadas a techo, señalando una primera
gran interrupción sedimentaria (tramos 4 y 5;
Fig. 6.47.a). A continuación, se observa un con-
junto blando semicubierto, compuesto por
margas ocres y grises, ricas en glauconita en la
base, con abundantes fragmentos fósiles y es-
tructuras biogénicas de bioturbación (tramos 6
y 7; Fig. 6.47.a), que dan paso a un resalte for-
mado por calizas oolíticas con texturas grainstone
y dolomías bioclásticas rojas (tramos 8 a 10; Fig.
6.47.a), definiendo un cambio litológico impor-
tante con los materiales superiores. Por encima,
aflora un conjunto blando semicubierto de na-
turaleza principalmente arenosa con nueve me-
tros de espesor total (tramos 11 a 14; Fig. 6.47.a),
con un banco intercalado en la mitad superior
de dolomías rojas lajosas-nodulares; a continua-
ción, aflora un conjunto de dolomías arenosas
rojas y amarillas en bancos de tamaño medio
(tramos 15 y 16; Fig. 6.47.a), el inferior con hue-
llas de carga en la base; es seguido por un nue-
vo tramo cubierto (17; Fig. 6.47.a) que da paso
a una sucesión de dolomías rojas en bancos de
pequeño espesor bien definidos (tramos 18 a
30; Fig. 6.47.a), que alternan con niveles de
margas y areniscas dolomíticas e incluye hori-
zontes de bioturbación con tubos ferruginizados,
así como otros bioclásticos de acumulación de
fragmentos de ostreidos y otros bivalvos. A te-
cho, una ruptura sedimentaria da paso a un pe-
queño conjunto de naturaleza siliciclástica (tra-
mos 31 a 34; Fig. 6.47.a) compuesto en su base
por un nivel de acumulación de intraclastos pro-
cedentes de la removilización de tramos prece-
dentes y, después de un tramo blando cubierto,
por limos arenosos y arcillas lajosas
ferruginizadas a techo. Un cambio de facies neto
da paso a una sucesión carbonatada y tableada
(tramos 35 a 51; Fig. 6.47.a), compuesta por
calizas recristalizadas, tractivas, oolíticas y
bioclásticas y por dolomías rojas oquerosas y
ferruginizadas a techo, que presentan
intercalaciones margosas; este conjunto finaliza
en una brecha dolomítica roja resaltada por pro-
cesos de carstificación (tramos 52 y 53; Fig.
6.47.a), dando paso a un conjunto carbonatado
homogéneamente estratificado (tramos 54 a 66;
Fig. 6.47.a), constituido por calizas tractivas y
bioclásticas rojas en bancos finamente tableados,
bioperforados y ferruginizados a techo, desta-
cando la superficie ferruginosa del último de
ellos, que define una importante ruptura
sedimentaria. Por encima, un nuevo cambio
litológico da paso a una homogénea sucesión
de calizas micríticas y margas blancas nodulares
muy fosilíferas (tramos 67 a 70; Fig. 6.47.a).
Atendiendo al cuadro de organización
litoestratigráfica de Floquet et al. (1982), la su-
cesión descrita está compuesta por varias uni-
dades diferentes: en la parte inferior, los con-
juntos iniciales, de naturaleza limo-arenosa en
la base y margo-calcárea (con glauconita y fósi-
les) en el resto (Fig. 6.47.a), corresponden res-
pectivamente a las Fms. Arenas y Arcillas de Cas-
tro de Fuentidueña (Mb. Castro de Fuentidueña
de la Fm. Moral de Hornuez ; Alonso, 1981) y
Margas de Picofrentes (Mb. Calizas y Margas de
Carabias de la Fm. Moral de Hornuez; Alonso,
1981), en cambio lateral de facies; el cuerpo de
arenas intermedio que presenta un banco de
dolomías intercalado es asimilable a la Fm. Are-
nas y Arcillas de Segovia. Por encima, se distin-
guen tres conjuntos de naturaleza carbonatada:
el inferior, compuesto por calizas recristalizadas
y dolomías rojas; el intermedio formado por ca-
lizas tableadas tractivas y bioclásticas sólo par-
cialmente recristalizadas, con una importante
superficie ferruginosa a techo; y el superior, for-
mado por una sucesión margo-carbonatada
fosilífera y de aspecto nodular. El conjunto infe-
rior se engloba dentro de la Fm. Dolomías
tableadas de Caballar; el intermedio a la Fm.
Calizas bioclásticas de Muñecas, muy reducidas
de espesor en este sector; y el superior, corres-
ponde al Mb. Linares de la Fm. Calizas y dolomías
Figura 6.47. Secciones estratigráficas tipo en los
afloramientos cretácicos del borde Norte del Sistema
Central (Sector III). A) Valdevacas de Montejo; B)
Castroserracín; 1) Edad; 2) Unidad litoestratigráfica;
3) Escala; 4) Tramo; 5) Litología; 6) Estratificación,
estructuras sedimentarias y contenido fósil; (Fm. Castro)
Fm. Castro de Fuentidueña; (Fm. Picof.) Fm.
Picofrentes.  Los límites cronoestratigráficos se justifican
en el Capítulo 9.
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de Castrojimeno; los dos conjuntos inferiores
fueron atribuidos inicialmente a la parte supe-
rior del Mb. Carabias (Alonso, 1981) y poste-
riormente asimilados a la Fm. Muñecas (Floquet
et al., 1982).
Hacia el SO, la proporción de carbonatos
disminuye al tiempo que el espesor de los depó-
sitos turonienses, reconociéndose una sucesión
estratigráfica diferente, de carácter más
siliciclástico (Fig. 6.47.b). Tomando como refe-
rencia cualquier sección estratigráfica de la Sie-
rra de Pradales, del Macizo de Sepúlveda, o del
área Prádena-Tejadilla, se observa que sobre los
depósitos limo-arcillosos ocres de la Fm. Castro
de Fuentidueña, coronados por un banco de are-
niscas dolomíticas (tramos 1 a 5; Fig. 6.47.b),
que resaltan morfológicamente dentro de la su-
cesión terrígena, aflora un potente conjunto de
arenas de grano medio a grueso (tramos 6 a 22;
Fig. 6.47.b), de colores predominantemente
blancos y amarillos, que alternan con bancos de
gravas ortocuarcíticas arenosas, limos arenosos
y arcillas caoliníferas de colores variados: blan-
cos, verdes, rojos y violáceos (Fig. 6.48).
Internamente dicho conjunto está consti-
tuido por bancos de gran espesor con bases
planoparalelas generalmente en el área central
(Ej. Sierra de Pradales), y marcadamente erosivas
en el centromeridional  (Ej. Arcones, El Arenal,
La Higuera), presentando lags basales, imbrica-
ción de cantos, sets internos planoparalelos y
progradantes separados por recubrimientos
lenticulares de arcillas y limos, estratificación
cruzada de surco y planar de gran escala, cantos
armados y cantos blandos planos. En general,
presentan granoclasificación positiva (aunque
también los hay granocrecientes), finalizando en
niveles de limos y arcillas lajosas versicolores
que contienen rizolitos y suelen estar
ferruginizadas a techo. Ocupando una posición
intermedia, se reconoce un banco de areniscas
rojas de grano medio a grueso, muy cementadas
y ferruginizadas (tramo 18; Fig. 6.47.b), que re-
salta morfológicamente y representa una inte-
rrupción sedimentaria importante dentro de la
sucesión, fácilmente reconocible en los aflora-
mientos de la Sierra de Pradales y del Macizo de
Sepúlveda (Fig. 6.48). En el resto de afloramien-
tos, dicha discontinuidad se sigue sin dificultad
a techo de bancos de arenas ferruginizadas o de
limos arcillosos con rizolitos, parcialmente
erosionados por cuerpos de arenas gruesas su-
periores, hasta alcanzar la sección de La Higue-
ra II, donde se vuelve a reconocer un nivel simi-
lar de areniscas gruesas muy cementadas y
ferruginizadas. Por encima, se identifica un ban-
co de limos y arcillas caoliníferas de tonalidades
variadas (Tramo 19; Fig. 6.47.b), que destaca
debido a su espesor uniforme y su continuidad
de afloramientos, constituyendo un segundo ni-
vel guía de correlación local entre los afloramien-
tos de Tejadilla y Segovia.
A continuación, aflora el primer conjunto
de naturaleza carbonatada, en el que aún la pre-
sencia de granos de cuarzo es importante. Está
formado por areniscas dolomíticas y dolomías
tableadas de tonalidades rojas y asalmonadas
(tramos 23 a 31; Fig. 6.47.b), que alternan con
interestratos de arcillas y arenas. Presenta su
máximo desarrollo en los afloramientos NE de
Moral de Hornuez (donde se encuentra parcial-
mente fallado), Navares de las Cuevas y Urueñas;
su espesor se reduce progresivamente hacia el
SO hasta constituir un único banco de dolomías
asalmonadas en la sección de Segovia, desapa-
reciendo inmediatamente al sur de esta locali-
dad. Este tramo carbonatado presenta una im-
portante interrupción sedimentaria, puesta de
manifiesto por sus tonos enrojecidos
(ferruginizados), grado de recristalización, pre-
sencia de geodas, así como por un contraste
litológico neto observable en varios puntos de
la región.
El resto de la sucesión está formada por
calizas nodulares parcialmente recristalizadas  y
margas (tramos 32 a 41; Fig. 6.47.b), con abun-
dantes ostreidos, pelecípodos, gasterópodos,
equinodermos y ammonites en los afloramien-
tos de la Sierra de Pradales (Ej. Tejares,
Castroserracín; Urueñas); por una monótona
sucesión de dolomías tableadas en bancos de
mayor espesor en la región central y el Macizo
de Sepúlveda (Ej. Sepúlveda, Val de San Pedro,
Caballar); y por un nuevo cuerpo de arenas
arcósicas y caoliníferas, blancas y amarillas, de
facies similares a las del conjunto inferior a par-
tir de Torreiglesias-Peñarrubia de Pirón, aumen-
tando su espesor progresivamente hacia el SO.
          125SECTOR III: Borde Norte del Sistema Central
Desde un punto de vista litoestratigráfico,
el cuerpo de arenas, limos y arcillas caoliníferas
situado por encima de la Fm. Castro de
Fuentidueña corresponde a la Fm. Arenas y Arci-
llas de Segovia. En la sección de El Arenal se
observa el tránsito gradual de una unidad a otra
a través de un tramo intermedio de arcillas ver-
des, ocres y rojas (ver detalles en Anexo I), con
alternancias terrígenas de las facies-tipo de am-
bas unidades, sin que se reconozca superficie
alguna que represente una discontinuidad
estratigráfica importante. Este cambio de facies
marca la desaparición hacia el SO de la Fm. Cas-
tro de Fuentidueña y permite explicar el consi-
derable incremento de espesor que experimen-
ta la Fm. Segovia inmediatamente al suroeste de
esta localidad (Val de San Pedro, Caballar, La
Higuera, Segovia, etc.). El tramo de areniscas
dolomíticas y dolomías tableadas rojas situado
por encima de la Fm. Segovia no tiene entidad
suficiente para ser individualizado como una
unidad litoestratigráfica propia (tan sólo como
nivel o capa guía), asimilándose por tanto, a la
Fm. Dolomías tableadas de Caballar, del mismo
modo que la sucesión dolomítica suprayacente
aflorante en la región central.
Por su parte, el conjunto margo-calcáreo
fosilífero aflorante por encima en la región de
Pradales, se correlaciona sin dificultad con el
identificado en la misma posición estratigráfica
en la región de Montejo-Embalse de Linares,
correspondiendo al Mb. Linares de la Fm. Cali-
zas y Dolomías con rudistas de Castrojimeno
(Floquet et al., op. cit.).
Por último, el cuerpo de arenas que ocupa
en el extremo SO de la región, la misma posi-
ción estratigráfica que las Fms. Caballar y
Castrojimeno, no presenta diferencias significa-
tivas con las arenas y arcillas de la Fm. Segovia
sobre las que se apoya, ni tampoco en cuanto a
sus relaciones laterales con otras unidades; su
única diferencia es de edad puesto que son rela-
tivamente más modernas. No obstante, este
litosoma, que fue individualizado inicialmente
Figura 6.48. Aspecto general de la Fm. Arenas de Segovia en el dominio centro-meridional (Castroserracín). En la
parte superior se reconoce un banco de areniscas ferruginosas (flecha), desarrollado sobre un pequeño tramo de
limos y arcillas verdes (a); el espesor de este tramo limo-arcilloso aumenta hacia el SO, constituyendo un nivel guía
de correlación local.
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como Mb. Areniscas y Arcillas de Hontoria de la
Fm. Castrojimeno-Hontoria (Alonso, op. cit.), ha
sido englobado dentro de la Fm. Caballar sin
diferenciación alguna, dentro del cuadro
litoestratigráfico de Floquet et al. (op. cit.).
6.4.2 Bioestratigrafía
Los materiales descritos se caracterizan en
este sector, como en buena parte del Surco Ibé-
rico, por la ausencia de fósiles con valor
bioestratigráfico. La edad de los mismos se es-
tablece fundamentalmente en base a los datos
aportados por autores previos en unidades ad-
yacentes más fosilíferas, así como en los ejem-
plares de ammonites y rudistas encontrados en
este trabajo en el estratotipo de la Fm.
Castrojimeno y sus alrededores.
Dentro del Mb. Calizas y Margas de
Carabias de la Fm. Moral de Hornuez (hoy Fm.
Picofrentes), Alonso (1981) identificó una aso-
ciación de ammonites formada por
Wrightoceras submunieri WIEDMANN
Pseudoaspidoceras pedroanum (WHITE)
Jeanrogericeras cf. combesi (SORNAY)
Mammites n. sp.
que permite reconocer las biozonas V y VI
de Wiedmann, datando un Turoniense Medio,
hoy día reposicionadas en la parte alta del
Turoniense Inferior (Segura et al., 1993a). En el
techo de la misma unidad Alonso (op. cit.) en-
cuentra un ejemplar de Proplacenticeras n. sp.
apuntando la posibilidad de un Turoniense Su-
perior con la incertidumbre cronoestratigráfica
que supone la determinación realizada única-
mente a nivel de género.
Así mismo en el estratotipo de la Fm.
Castrojimeno identifica la siguiente asociación
de ammonites,
Hemitissotia cf. celtiberica WIEDMANN
cf. Heterotissotia n. sp. A
cf. Heterotissotia n. sp. B
que determina como Coniaciense Medio.
Por encima del horizonte rico en ammonites,
encuentra una asociación de rudistas formados




Hippurites incisus DOUVILLE, 1895
Hippurites socialis DOUVILLE, 1893
Biradiolites gr. angulosus d’ORBIGNY, 1847
Biradiolites gr. canaliculatus ingens
Radiolites aff. vallispetrosae ASTRE, o
Sauvagesia aliciae PONS
parte de estos ejemplares han quedado
depositados en la Colección de Paleontología de
la Universidad Autónoma de Barcelona. Sólo los
hippurítidos (PUAB 44.646-44.656), especial-
mente H. giganteus (o Vaccinites giganteus)  da-
tan sin dificultad un Coniaciense; los moldes de
radiolítidos (PUAB 44.443-44.449) no permiten
identificar especies, tan sólo dan género y en su
caso grupo de especies, debiendo descartar con
ellos cualquier pretensión cronológica.
En nuestro caso, 9 m por encima de la base
de la Fm. Castrojimeno en su estratotipo, se ha
encontrado un horizonte margoso rico en
ostreidos, equinodermos y ammonites, en el que
se recogieron varios ejemplares de estos últimos,
que han sido estudiados por el Dr. R. Martínez
(UAB) y depositados en las Colecciones de
Paleontología de la Universidad Autónoma de
Barcelona (PUAB 68.085–68.099), reconocien-
do la siguiente asociación:




en la que la presencia de H. celtiberica per-
mite datar un Coniaciense Superior (Wiedmann,
1975; 1979). El resto corresponde a fragmentos
indeterminables o a ejemplares diferentes, que
pertenecen a especies nuevas o caen dentro de
la intraespecifidad propia de H. celtiberica, sin
que afecten de modo alguno a la edad asignada.
Por encima de este horizonte con
ammonites, se ha recogido una completa aso-
ciación de rudistas, estudiados por el Dr. J.M.
Pons (UAB) y depositados igualmente en las
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Colecciones de Paleontología de la Universidad
Autónoma de Barcelona (PUAB 43.724-43.748).
Su excepcional estado de conservación, ha per-




Hippurites incisus DOUVILLE, 1895





Esta asociación, que describe algunas for-
mas ya reconocidas previamente (Alonso, 1981),
incluye sin embargo otras nuevas, siendo carac-
terísticas todas ellas del Coniaciense s.s.
A la vista de estos datos, la Fm. Picofrentes
(Mb. Carabias; Alonso, 1981) tiene aquí una
esdad Turoniense Inferior-Medio, mientras que
la Fm. Castrojimeno es Coniaciense Superior,
pudiendo contener parte del Coniaciense Me-
dio en la base; de esta forma, el intervalo
estratigráfico estudiado, situado entre las dos
unidades anteriores debe corresponder a un
Turoniense Superior en sentido amplio, sin des-
cartar un Coniaciense Inferior para la parte su-
perior. En línea con esta idea están los datos
bioestratigráficos recogidos en la Hoja nº 402,
Olombrada, del Mapa Geológico Nacional 2ª
serie (Díaz de Neira et al., en prensa) en el que
por primera vez asignan una edad Turoniense a
la Fm. Caballar (tradicionalmente considerada
como Coniaciense) en base a la siguiente aso-
ciación de ostrácodos:
Cytherella ovata (ROEMER)




Asciocythere cf. polita DAMOTTE
Pterigocythere cf. pulvinata DAMOTTE
Imhotepia gr. Marssoni (BONNEMA)
Rehacythereis praetexta arta (DAMOTTE)
Cythereis cuvillieri DAMOTTE
Bairdoppilata sp.
No obstante, esta datación presenta cier-
tos problemas, ya que se ha comprobado en
campo que el nivel muestreado se situá por en-
cima del horizonte rico en ammonites con H.
celtiberica (Coniaciense Superior), correspon-
diendo realmente a la Fm. Castrojimeno.
6.4.3 Facies y Medios sedimentarios
Los materiales descritos en las dos suce-
siones sedimentarias están compuestos por di-
ferentes tipos de facies; su análisis debe ayudar-
nos a conocer cómo eran estos sistemas
deposicionales y cómo se distribuían en este
sector de la plataforma, es decir, cuales eran los
medios sedimentarios y cómo fue la evolución
temporal (vertical) de los mismos. A continua-
ción, se resumen las características principales
concernientes a los materiales turonienses y de
la base del Coniaciense.
Las Fms. Castro de Fuentidueña y
Picofrentes están compuestas por dos conjun-
tos de facies muy diferentes que se relevan late-
ralmente, definiendo en la región un par de do-
minios en sentido proximal-distal al borde de la
plataforma: un dominio septentrional, que com-
prende la región de Carabias–Embalse de Linares
y está representado por una sucesión margo-
carbonatada; y un dominio central, de naturale-
za terrígena, que se extiende entre los aflora-
mientos de Navares de las Cuevas–Castro de
Fuentidueña y los del área de El Arenal (SO).
En el dominio septentrional aflora la Fm.
Picofrentes, compuesta por una alternancia de
calizas y margas nodulares muy fosilíferas y re-
conocida parcialmente en las secciones de Mo-
ral de Hornuez y Valdevacas de Montejo. Las
margas son plásticas, contienen ostreidos y otros
bivalvos, así como frecuentes ammonites
(Alonso, 1981); presentan tonos ocres a grises
en función de la proporción de m.o., recono-
ciéndose estructuras de bioturbación, especial-
mente en los tramos superiores. Las calizas apa-
recen en bancos bien definidos, presentando
texturas de baja energía en la parte inferior y
tractivas (packstone y grainstone oolíticos) en la
superior; destacan por su carácter lajoso, por la
abundancia de bivalvos, colonias de anélidos, así
como por la presencia de laminación ondulada,
128 CAPÍTULO 6  Estratigrafía y facies
ripples, superficies ferruginosas internas y por
un incremento en el grado de dolomitización.
Estas facies fueron atribuidas inicialmente al Mb.
Calizas y margas de Carabias de la Fm. Moral de
Hornuez (Alonso, op. cit.), un litosoma que en
conjunto refleja el paso vertical de ambientes de
plataforma abierta, con presencia y relativa abun-
dancia de faunas neríticas (ammonoideos), a
ambientes submareales–intermareales, más
proximales con desarrollo de estructuras
sedimentarias de mayor régimen hidráulico, tex-
turas tractivas, aumento del grado de
dolomitización y de la concentración de hierro a
techo.
En el dominio central, la Fm. Castro de
Fuentidueña está compuesta por una sucesión
de arenas finas micáceas con glauconita de to-
nos ocres y amarillos, arcillas rojas y verdes y
areniscas rojas ferruginizadas y puntualmente
dolomitizadas, con niveles lumaquélicos de
ostreidos (Ej. El Arenal) y de dolomías arcillo-
sas. Sus facies corresponden a ambientes
costeros siliciclásticos, de margen de platafor-
ma con desarrollo de extensas llanuras de ma-
reas y de sistemas playeros (Alonso, op.cit.), re-
presentando el cambio lateral de facies de las
calizas y margas con ammonites del dominio
septentrional, hacia el borde de cuenca.
Por encima, aflora la Fm. Arenas y Arcillas
de Segovia a través de un contacto litológico neto
en todo el dominio septentrional y en buena parte
del central. Sin embargo, como se ha comenta-
do anteriormente, en el área de El Arenal dicho
contacto es transicional, marcando un cambio
de facies con el litosoma inferior; este cambio
supone la desaparición de la  Fm. Castro de
Fuentidueña del dominio suroccidental (Val de
San Pedro, La Higuera, Segovia, Hontoria), de
manera que es la Fm. Segovia la que descansa
directamente sobre el basamento hercínico.
La Fm. Segovia está constituida por are-
nas blancas, limos caoliníferos, arcillas de colo-
res variados y, en menor proporción, gravas are-
nosas y conglomerados en bancos de escasa
continuidad lateral. Las arenas constituyen la fa-
cies más abundante, siendo en general  de gra-
no medio a grueso, arcósicas y de color blanco
y amarillo. Son frecuentes las secuencias de re-
lleno y abandono de canal, con base erosiva, lag
de cantos, estratificación cruzada de surco y
planar, laminación de ripples y techo neto, dan-
do paso a un nivel de limos y arcillas de espesor
variable. En otras ocasiones, aparecen en ban-
cos planoparalelos de espesor medio organiza-
dos en sets progradantes con laminación cruza-
da interna, interpretándose como el resultado
de la migración lateral de barras (Fig. 6.49).
Las gravas y conglomerados no son muy
frecuentes, aflorando en bancos de espesor in-
ferior a 1 m (aunque localmente alcanzan 5 m),
con una estructura interna masiva y escasa con-
tinuidad lateral; localmente están muy
ferruginizadas. También aparecen formando lags
basales y definiendo niveles planoparalelos de
reducido espesor y continuidad media, alinea-
dos según la dirección de la corriente. En gene-
ral están formados por cantos de cuarcita redon-
deados, dentro de una matriz areno-arcillosa
blanca; el tamaño de los cantos puede alcanzar
los 8 cm,  aunque lo normal es que no sobrepa-
sen los 3 cm.
Los limos y arcillas pueden agruparse en
un tercer conjunto de facies, ya que suelen apa-
recer siempre asociados. Se disponen entre las
arenas en bancos de reducido espesor, pudien-
do estar erosionados por aquéllas; no obstante,
su proporción aumenta progresivamente hacia
techo, donde llegan a desarrollar tramos de gran
espesor que resaltan del resto por sus vivos co-
lores rojos, violáceos y blancos. Los limos son
de tamaño muy fino y naturaleza caolinífera,
mientras que las arcillas son arenosas, de tonos
verdes, ocres y rojos debido a la presencia de
superficies ferruginosas; frecuentemente, pre-
sentan lentículas y niveles de arenas amarillas
medias de continuidad variable, así como otros
con rizolitos, estructuras de desecación y super-
ficies ferruginosas, que reflejan episodios de
ralentización e interrupción sedimentaria al fi-
nal de un episodio de depósito.
La interpretación de los medios
sedimentarios a partir de estas facies es com-
pleja. Su situación paleogeográfica y especial-
mente, sus relaciones laterales con la Fm. Cas-
tro de Fuentidueña (ambientes costeros: llanu-
ras de marea y playas) para la parte inferior de la
unidad y con la Fm. Caballar para el resto, de-
terminan un contexto litoral más proximal y so-
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mero, que señala la transición hacia las áreas
emergidas (braided distal y meandriforme de alta
sinuosidad con influencia mareal; Alonso, op.
cit.) de los ambientes costeros (mareales
siliciclásticos y carbonatados) que reflejan las
unidades anteriores.
La existencia de limos y arcillas con es-
tructuras de desecación y huellas de raíces (Fig.
6.50) confirman la existencia de episodios de
continentalidad. Ahora bien, conocer con exac-
titud la naturaleza marina (costera) o continen-
tal de los episodios deposicionales que dieron
lugar a los diferentes cuerpos de arena es más
complicado. Sólo se podrá tener certeza a partir
de los fósiles encontrados en ellos y no de to-
dos; no servirán aquéllos asociados a las super-
ficies de removilización basal, ya que es lógico
pensar en la llegada de fósiles marinos
reelaborados durante episodios de reactivación
energética que desborden e inunden el sistema
tierra adentro; tampoco serán útiles los asocia-
dos a las interrupciones sedimentarias, ya que
durante un episodio de emersión posterior a un
evento deposicional marino el depósito puede
contaminarse con cualquier forma subaérea. Úni-
camente los fósiles asociados a la fase principal
del evento deposicional (Ej. parte intermedia del
depósito)  marcarán la naturaleza del sistema
deposicional. En este sentido, el reconocimien-
to en el dominio septentrional de ostrácodos de
aguas salobres en niveles arcillosos de la base
(Alonso, op. cit.), recalcan el carácter litoral de
los ambientes de depósito, al menos en ese área
y para esa parte de la unidad.
Ahora bien, cuando las condiciones de ex-
posición son muy favorables, como las que ofre-
cen los frentes de cantera que se encuentran en
explotación (Tejadilla, Arcones, La Higuera), se
reconoce con mayor detalle la geometría de re-
lleno (cuerpos sedimentarios) y las relaciones
entre los diferentes bancos de arena. En el aflo-
ramiento de Arcones se observan varias estruc-
turas de corte y relleno (cut & fill) de gran ampli-
tud horizontal y vertical (Fig. 6.51), forzosamente
asociadas a eventos extraordinarios de régimen
hidráulico muy elevado. La presencia de cantos
armados y cantos blandos sobre la cicatriz
erosiva, así como bloques angulosos de gran
Figura 6.49. Estratificación cruzada planar asintótica dentro de la Fm. Segovia; las láminas muestran una inclinación
de unos 15º sobre una base plano horizontal tapizada por un lag de cantos; Cantera de Arcones.
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Figura 6.50. Nivel de arcillas amarillas con huellas de raíces (rizolitos) dentro de la Fm. Segovia. Los rizolitos
presentan una pared interna  cementada por óxidos de hierro y están rellenos por arenas blancas de grano medio,
procedentes del banco superior (arriba en la imagen); en otros casos, el relleno se realiza con arenas de granulometría
diferente al del depósito que les sucede. Canteras de La Higuera.
Figura 6.51. Superficies erosivas de gran escala (I y II) dentro de la Fm. Segovia. En el cuadrante superior izquierdo
de la imagen se reconoce el nivel de limos y arcillas verdes (a) de la Figura 6.48 (horizonte guía), desarrollado sobre
una importante superficie ferruginosa. Cantera de Arcones.
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tamaño, removilizados del nivel previo e
inmersos en los materiales del relleno (Fig. 6.52),
refleja una sincronía temporal entre la genera-
ción del hueco y su relleno posterior. En otras
ocasiones no es así, ya que sobre la superficie
erosiva se reconoce un lag de cantos seguido
por un “tapón” de limos arcillosos que selló las
irregularidades de la base, definiendo una su-
perficie más uniforme (Fig. 6.53); con posterio-
ridad, se produjo el relleno del hueco durante
uno o varios episodios sedimentarios, desliga-
dos temporalmente del evento erosivo de la base.
El relleno de los huecos se realizó con are-
nas blancas de grano medio, destacando por su
elevado grado de selección. Las direcciones de
paleocorrientes tomadas dentro de cada cuerpo
erosivo de arenas coinciden, mostrando una di-
rección predominante E-O, con una dispersión
de 60-70º, y sentido de los aportes hacia el E.
Las arenas presentan un lag basal (no siempre)
de cantos de cuarcita y cantos blandos (limos)
redondeados y planos, mostrando a continua-
ción varios dispositivos de relleno diferentes: a)
secuencias de relleno de canal (estratificación
cruzada de surco y planar, laminación de ripples)
coronadas a techo por una junta de arcillas
ferruginizadas; b) secuencias de energía crecien-
te a techo, con varias superficies de reactivación
interna, estratificación cruzada de surco de ta-
maño creciente y estratificación “hummocky” a
techo (Fig. 6.54); c) cuerpos planotabulares de
hasta 2 m de espesor, organizados en sets
progradantes a gran escala, con laminación cru-
zada interna asintótica de mayor inclinación que
las superficies de los sets y granoclasificación
positiva a nivel de lámina individual (Fig. 6.55),
que se sucede a lo largo de cada set, mostrando
una pauta de repetición cíclica del régimen hi-
dráulico y por lo tanto, del proceso sedimentario
a lo largo del tiempo. Dicha pauta es contraria al
carácter estocástico de los episodios
deposicionales en sistemas fluviales
(Schwarzacher, 2000), recordando más a pro-
cesos cíclicos de naturaleza mareal.  La superfi-
cie de los sets queda resaltada por tapices
milimétricos y continuos de limos dolomíticos
(mud drapes); y d) sets planoparalelos, separa-
dos por cantos de cuarcita y cantos blandos ali-
neados, con laminación cruzada interna, aparen-
temente contrapuesta.
Allí donde las superficies erosivas no han
sido muy incisivas sobre los materiales previos,
se reconocen niveles de arcillas ocres y rojas con
rizolitos rellenos por arenas amarillas diferentes
a las del cuerpo terrígeno que les sucede (Fig.
6.50). Estos niveles, que reflejan episodios más
o menos breves de parada sedimentaria y colo-
nización vegetal en condiciones subaéreas, pa-
san lateralmente  a cuerpos lenticulares de are-
nas blancas, en los que los procesos de
diagénesis han dado lugar a esferas de arenas
de tamaños variados y gran dureza (Fig. 6.56),
que interpretamos como resultado de una
cementación centrífuga a partir de un núcleo no
determinado, empleando el carbonato lixiviado
de niveles superiores que circula disuelto en las
aguas de infiltración. A falta de un estudio más
detallado, los núcleos de dichas esferas podrían
corresponder a pequeñas partículas de natura-
leza carbonatada (¿fragmentos de conchas,
foraminíferos, caráceas?), en cuyo caso, los cuer-
pos lenticulares de arenas en los que aparecen
podrían relacionarse en algunos casos, con pe-
queños episodios de desbordamiento ( washover)
de origen marino.
A la vista de estas facies, la naturaleza lito-
ral del área de depósito queda aún más
remarcada, pero la influencia marina en los pro-
cesos deposicionales nos parece más evidente,
ya sea por la acción mareal, generando registro
sedimentario, o por la acción de las tormentas y
del oleaje, reelaborando los depósitos existen-
tes. Más adelante se comprobará que estas su-
perficies erosivas de gran magnitud guardan re-
lación con eventos eustáticos reconocidos en
otras áreas más distales de la Cuenca Ibérica.
La Fm. Segovia da paso a su techo y
lateralemente hacia el NE a la Fm. Dolomías
Tableadas de Caballar, la primera unidad
carbonatada de la sucesión cretácica en este sec-
tor. Está compuesta por dolomías finas muy
recristalizadas, en ocasiones bioclásticas,
estratificadas en bancos planoparalelos de pe-
queño espesor (20-50 cm), ferruginizados a te-
cho y separados por interestratos margo-arci-
llosos con una fina laminación ondulada de na-
turaleza mareal. En la base están formadas por
areniscas dolomíticas y dolomías arenosas ro-
jas12 , disminuyendo la proporción de
siliciclásticos hacia techo. Es frecuente la pre-
sencia de laminación de algas a lo largo de toda
la unidad (Fig. 6.57), así como de estructuras de
bioturbación (imprimiéndoles un carácter
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Figura 6.52. Intraclastos angulosos de escala métrica (flecha) y cantos armados, situados por encima de una
importante superficie erosiva (II, en Fig. 6.51). En el cuadrante  superior izquierdo se muestra un detalle el canto
armado sobre una pequeña cicatriz interna, destacando la laminación cruzada planar y horizontal a su alrededor,
así como la diferencia de granulometrías dentro de los bancos de arena. Cantera de Arcones.
Figura 6.53. Superficie erosiva de canal resaltada por un lag de cantos basal y rellena por limos arcillosos blancos,
dando paso a un cuerpo de arenas de grano medio mediante un contacto plano-horizontal ligeramente ferruginizado.
          133SECTOR III: Borde Norte del Sistema Central
Figura 6.55. Granoclasificación positiva rítmica dentro de sets de arena con estratificación cruzada planar; Fm
Segovia, Cantera de Arcones.
Figura 6.54. Estratificación hummocky de gran longitud de onda (> 80 cm) en la Fm. Segovia; se localiza a techo
de cuerpos de arena granocrecientes. Cantera de Arcones.
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brechoide), ripples y grietas de desecación a te-
cho de los bancos, que se añaden a la
ferruginización ya comentada. Los restos fósiles
se reducen a escasos moldes de bivalvos y
gasterópodos, considerándose  que la causa de
esta baja diversidad y abundancia de faunas es
en parte debida a los intensos procesos de
recristalización.
Estas facies se ajustan a un modelo de lla-
nura de mareas carbonatada somera (zona
intermareal–supramareal) y de aguas tranquilas,
como señala la regularidad de los bancos, la con-
centración de óxidos de hierro a techo de los
mismos, la intensa bioturbación y la ausencia
de estructuras de alta energía y de texturas
tractivas granosoportadas. Los niveles
Figura 6.56. Niveles de cementación diferencial de
areniscas blancas definiendo formas esféricas de
tamaños variados (hasta 20 cm de diámetro); tienen
escasa continuidad lateral, pasando lateralmente a
limos y arcillas con huellas de raíces y superficies
ferruginosas. Cantera de Arcones.
Figura 6.57. Laminación de algas en los depósitos carbonatados de la base de la Fm. Caballar. Sección de
Castrojimeno.
12 se interpretan como resultado de intensos procesos de oxidación de los materiales, bajo condiciones subaéreas,
durante episodios de interrupción sedimentaria.
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bioclásticos encontrados se asocian a episodios
extraordinarios de mareas vivas o de tormentas,
fuera de toda regularidad sedimentaria.
La Fm. Caballar alcanza un desarrollo máxi-
mo (30-40 m) en el dominio central (Caballar –
Pajares de Pedraza – Sepúlveda), reduciendo su
espesor hacia el NE al cambiar lateralmente de
facies por su techo al Mb. Linares (Floquet et al.,
op. cit.) de la Fm. Castrojimeno. Así, en el domi-
nio septentrional, la Fm. Caballar queda reduci-
da a un litosoma de 8-9 m de espesor (aflora-
mientos de Urueñas, Navares de las Cuevas y
Castroserracín) representado por los términos
característicos de la base (areniscas dolomíticas
y dolomías arenosas tableadas de tonos rojos
muy acusados), de manera que, si bien no es
individualizable desde un punto de vista
cartográfico, si lo es desde el estratigráfico. Por
encima, las calizas y margas fosilíferas del Mb.
Linares corresponden a facies de plataforma
carbonatada interna, con una cierta profundidad
de la lámina de agua que favorece una intensa
actividad biogénica del sedimento (nodulización)
y una buena comunicación con el resto de la
plataforma, puesta de manifiesto por la alta di-
versidad y abundancia relativa de fósiles. De
hecho, representa el segundo y último episodio
sedimentario que deja faunas neríticas
(ammonoideos) en posiciones tan marginales de
la Cuenca Ibérica.
Por último, en el dominio meridional, la
Fm. Caballar cambia lateralmente a términos
terrígenos costeros, de facies muy similares a
las de la Fm. Segovia sobre la que descansan,
diferenciándose materialmente de éstas por la
presencia discontinua de cuñas dolomíticas ro-
jas que desaparecen hacia el SO, siendo el re-
sultado de la lógica identación del cambio de
facies con la Fm. Caballar. No obstante, han sido
englobadas, sin diferenciación alguna en la Fm.
Caballar (Floquet et al., op. cit.) de naturaleza
carbonatada muy diferente. Sus facies reflejan
ambientes costeros mareales siliciclásticos
(como muestran las paleocorrientes medidas en
la sección de Hontoria, con una dirección pre-
dominante SO-NE y direcciones de  flujo con-
trapuestas; ver Anexo I.), con pequeños pulsos
carbonatados que se producen en un contexto
retrogradante o transgresivo a gran escala, que
deja en el extremo opuesto (dominio septentrio-
nal) facies de plataforma abierta (Mb.
Castrojimeno).
6.4.4   Secuencias deposicionales y
cortejos sedimentarios de 3º y
4º orden
El análisis secuencial del intervalo
estratigráfico analizado, permite individualizar  la
Secuencia Deposicional de 3er orden del
Turoniense Superior (SD-1) y dentro de ella, una
secuencialidad interna de rango menor
sobreimpuesta (Fig. 6.58).
Límites de 3º y 4º orden
Litológicamente, la secuencia de 3er orden
está compuesta por parte de las arenas y arcillas
de la Fm. Segovia y por las dolomías tableadas
rojas de la base de la Fm. Caballar a techo (ver
6.4.1). Los límites de 3er orden (y los del resto
de secuencias menores) no coinciden con los
de ambas unidades litoestratigráficas (aunque
momentaneamente comparten las mismas su-
perficies estratigráficas), debido al carácter dia-
crónico de estas últimas ya comentado; en ge-
neral, estos límites se encuentran en el interior
de dichos litosomas y están representados por
sendas discontinuidades estratigráficas de orden
mayor, reconocibles en posiciones estratigráficas
concretas a lo largo de las secciones analizadas.
En el dominio septentrional (Valdevacas de
Montejo), el LÍMITE INFERIOR (SB-1) se localiza
a techo de un banco de dolomías bioclásticas
muy enrojecidas (oxidadas; tramo 10 Fig. 6.47a),
por encima del cual, la presencia de un tramo
arenoso parcialmente cubierto refleja un cam-
bio neto de tendencia sedimentaria, relaciona-
do con un avance de las facies terrígenas costeras
(Arenas de Segovia) hacia el interior de la plata-
forma.
Al sur de la Falla de Somolinos-Grado del
Pico, el SB-1 se localiza en el contacto litológico
entre las Fms. Segovia y Picofrentes, cuya natu-
raleza calcomargosa y fosilífera favorece un
mayor contraste de facies y la ruptura
sedimentaria es más evidente (Ej. Moral de
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Hornuez), y sobre la Fm. Castro de Fuentidueña
al SO, situándose a techo de un banco formado
por areniscas dolomíticas y/o dolomías areno-
sas rojas, con arenas micáceas y arcillas con
glauconita intercaladas (Navares de las Cuevas,
Castroserracín, Castro de Fuentidueña, Urueñas,
Sepúlveda, Tejadilla); este banco resalta
morfológicamente en el conjunto de la sucesión
terrígena (Fms. Castro de Fuentidueña y Segovia),
definiendo un escalonamiento en las laderas de
los relieves (muelas) cretácicos; como conse-
cuencia de ello, la parte inferior de la SD-1 apa-
rece frecuentemente cubierta por la acumula-
ción de derrubios de ladera a pie de dicho resal-
te. El contacto entre ambas unidades revela un
cambio en la tendencia vertical de las facies, re-
sultado de un desplazamiento lateral y cambio
de los sistemas deposicionales; en la sección de
Lastras de Cuellar se sitúa a techo de un potente
banco de dolomías rojas que se correlaciona con
el nivel descrito anteriormente, marcando el fi-
nal de la Fm. Castro de Fuentidueña.
En el resto de afloramientos se localiza den-
tro de las arenas de la Fm. Segovia, estando ma-
terializado por diversas estructuras que reflejan
una parada sedimentaria significativa: niveles de
arcillas limosas ferruginizadas con huellas de raí-
ces (rizolitos) que desaparecen lateralmente por
erosión del tramo superior (Ej. Arcones); silcretas
(Ej. Los Gallegos); grietas de desecación relle-
nas por óxidos de hierro sobre depósitos limo-
arcillosos por encima de los cuales sobreviene
un tramo terrígeno de granulometría gruesa y
naturaleza erosiva (Ej. La Higuera II, Carbonero
El Mayor, Requijada); encostramientos de óxi-
dos de hierro de hasta 10-15 cm (Fig. 6.59; Ej.
El Arenal, Val de San Pedro, Hontoria), pudien-
do encontrarse removidos e incorporados al tra-
mo de arenas gruesas superiores (Ej. Segovia). En
ocasiones, las arenas situadas por debajo de estas
costras ferruginosas presentan acusados tonos
rojos (Ej. Val de San Pedro, Arcones), probable-
mente debido a la lixiviación de los óxidos de la
propia costra que contrastan con los tonos blan-
cos del resto de las arenas, resaltando la posición
del límite.
Figura 6.59. Aspecto general de la sección de Val de San Pedro; dentro de la serie terrígena (Fm. Segovia)  se
reconoce una superficie ferruginosa bien desarrollada (flecha roja) que marca el límite inferior SB-1 de la secuencia
deposicional de 3er orden; el límite superior se localiza en la base de la serie carbonatada (flecha azul).
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Por último, en la sección de Ituero y Lama
(situada en el extremo suroccidental; Fig. 6.58),
la SD-1 no está representada, desarrollándose
en su lugar una potente costra laterítica de 1 m
de espesor (Fig. 6.60), situada dentro de las are-
nas del Mb. Hontoria (Alonso, 1981), equiva-
lente litoestratigráfico de la Fm. Segovia en ese
área.
En síntesis, el límite SB-1 representa una
discontinuidad estratigráfica mayor, asociada a
una importante caída eustática que genera una
interrupción de los procesos sedimentarios, con
desarrollo de costras lateríticas, colonización
vegetal en condiciones subaéreas, etc., así como
un significativo desplazamiento de los cinturo-
nes de facies costeros siliciclásticos (Fm. Segovia)
hacia la cuenca, depositándose directamente
sobre facies más marinas de plataforma abierta
(Fm. Picofrentes) en el extremo nororiental.
El LÍMITE SUPERIOR (SB-2) se localiza en
la mayoría de los afloramientos del dominio cen-
tral dentro de la Fm. Caballar (Fig. 6.59), con-
cretamente a techo del conjunto de areniscas
dolomíticas y dolomías tableadas rojas de la base
de la unidad. El enrojecimiento de estas facies
se interpreta como resultado de procesos de oxi-
dación intensos de los sedimentos, en condicio-
nes muy someras o subaéreas durante una pa-
rada sedimentaria significativa. Destaca la con-
centración de geodas en los estratos próximos a
la ruptura estratigráfica, especialmente en los que
se encuentran por debajo (Ej. Matabuena, Arco-
nes, El Arenal, Pajares de Pedraza, Caballar). En
otras ocasiones, la discontinuidad está materia-
lizada por la presencia de niveles de arenas, lo-
calmente erosivas (Ej. Lastras de Cuéllar), o de
margas y arcillas ferruginizadas con lentículas
arenosas (Ej. Caballar, Tejadilla). Por encima, las
facies no varían significativamente, reproducién-
dose en general el mismo contexto sedimentario
a ambos lados de la discontinuidad, sin que se
reconozca un cambio significativo en la tenden-
cia vertical de las facies, únicamente una dismi-
nución de la proporción de siliciclásticos.
El contraste de facies aumenta hacia el NE;
allí el SB-2 se sitúa en el contacto entre la Fm.
Figura 6.60. Encostramiento ferruginoso desarrollado a favor de grietas de desecación, en las arenas del Mb.
Hontoria (Alonso, 1981); Sección de Ituero y Lama.
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Caballar (reducida al tramo de dolomías rojas
basales) y las calizas y margas con ammonites
de la base de la Fm. Castrojimeno (Mb. Linares;
Ej. Tejares, Castrojimeno, Castroserracín,
Urueñas, Navares de las Cuevas, Valdevacas de
Montejo). Este contacto refleja una ruptura ma-
yor, con un sustancial cambio en las condicio-
nes sedimentarias del medio, pasando hacia si-
tuaciones más marinas.
En el dominio meridional, el SB-2 se loca-
liza a techo de un pequeño conjunto de dolomías
tableadas asalmonadas, con huellas de raíces en
los interestratos y niveles brechificados, que se
van acuñando hacia el SO, hasta quedar reduci-
das a un único banco dolomítico, para desapa-
recer en las proximidades de la ciudad de
Segovia; este conjunto dolomítico refleja la
retrogradación y acuñamiento de sistemas
costeros carbonatados hacia el margen costero
durante un episodio de ascenso eustático. Por
encima, afloran arenas y arcillas, en facies simi-
lares a las inferiores de la Fm. Segovia, reflejan-
do un cambio neto en la evolución vertical de
las facies, con una nueva progradación de los
sistemas siliciclásticos y un regreso a las condi-
ciones iniciales.
En las secciones de Carbonero El Mayor y
Hontoria, el SB-2 se sitúa dentro de una suce-
sión totalmente arenosa (Mb. Hontoria; Alonso,
op. cit.), estando materializado en la primera de
ellas por un importante encostramiento
ferruginoso desarrollado sobre arcillas
caoliníferas blancas con huellas de raíces a te-
cho, y en la segunda, por una superficie
ferruginosa desarrollada sobre un cuerpo de are-
nas blancas con grietas de desecación
poligonales, resaltadas por el relleno ferruginoso
(Fig. 6.61); no obstante, en este segundo caso,
las correlaciones detalladas con secciones próxi-
mas suigieren la posibilidad de que se encuen-
tre dentro de un tramo cubierto situado inme-
diatamente por encima. Por último, en las sec-
ciones de Navares de las Cuevas y Sepúlveda,
se encuentra dentro de un tramo cubierto, en
tanto que en Torreiglesias está erosionado por un
cuerpo suprayacente de arenas dolomíticas, que
muestra estructuras sedimentarias de alta energía
(Fig. 6.62), y en Moral de Hornuez, una falla repi-
te la sucesión, impidiendo su reconocimiento.
En suma, el SB-2 representa una disconti-
nuidad estratigráfica mayor asociada a una caí-
da eustática, a favor de la cual se desarrollan
procesos de oxidación, recristalización y
dolomitización de los términos carbonatados, así
como encostramientos lateríticos, brechificación
y colonización vegetal en los afloramientos más
suroccidentales, destacando en todos ellos la
ausencia de estructuras erosivas y de disolución
cárstica significativas. Los materiales situados por
encima representan la siguiente secuencia
deposicional de 3er orden (Coniaciense-
Santoniense), reconociéndose en ellos una
progradación menor hacia cuenca de los cintu-
rones costeros siliciclásticos (dominio meridio-
nal), seguida por una retrogradación en sentido
contrario, de los cinturones de facies13  en los
Figura 6.61. Superficie ferruginosa a techo de un
cuerpo de arenas blancas de grano medio, que
representa el límite superior SB-2 de la secuencia
deposicional en la sección de Hontoria.
13 al tiempo que su amplitud espacial disminuye.
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dominios central y septentrional, que permite la
llegada de facies de plataforma abierta con
ammonites (Ej. Castrojimeno).
Ambos límites (SB-1 y SB-2) son resultado
de descensos del nivel del mar, que interrum-
pen los procesos sedimentarios y exponen par-
cialmente la plataforma. No obstante, la caída
eustática asociada al límite SB-1 es más acusa-
da, ya que lleva asociada una importante
progradación de los cinturones costeros hacia
la plataforma y, con ello, el avance de cuñas
siliciclásticas hacia el interior de la cuenca, más
allá del extremo septentrional del sector estu-
diado. El desplazamiento de los cinturones de
facies asociados al SB-2 es mucho menor (la
presencia de facies terrígenas se restringe al área
de Hontoria–La Higuera), lo que provoca difi-
cultades de reconocimiento en aquellas áreas
donde el contraste de facies entre las dos se-
cuencias es mínimo (dominio central).
Internamente, la secuencia de 3er orden está
organizada en cuatro CONJUNTOS DE
PARASECUENCIAS (Fig. 6.47) o SECUENCIAS
DE 4º ORDEN (SD-1.1, SD-1.2, SD-1.3 y SD-
1.4 respectivamente), con un desarrollo diferen-
cial de base a techo. Sus límites son
discontinuidades menores materializadas por su-
perficies erosivas y de reactivación energética,
costras ferruginosas, niveles edafizados, raíces
o estructuras de desecación y, por cambios de
facies bruscos que implican desplazamientos
menores de los cinturones de facies.
El LÍMITE SUPERIOR (SB-1.1) de la SD-1.1
se sitúa, en la sección de Valdevacas de Montejo,
a techo de un banco de dolomías tableadas ro-
jas que se encuentra dentro de las arenas de la
Fm. Segovia (reducidas a un conjunto de peque-
ño espesor, parcialmente cubierto; tramos 11 a
14; Fig.6.46.a). Hacia el SO, la SD-1.1 aparece
en facies exclusivamente siliciclásticas, estando
dentro de un potente tramo cubierto en un alto
porcentaje de los afloramientos (Urueñas,
Sepúlveda, Tejadilla, Arevalillo de Cega, Navares
de las Cuevas, Castro de Fuentidueña). Allí don-
de las condiciones de exposición son más fa-
Figura 6.62. Contacto erosivo de un cuerpo de areniscas dolomíticas amarillas con estratificación cruzada de gran
escala (Mb. Areniscas dolomíticas de Hontoria) sobre la Fm. Segovia  en el área de Torreiglesias-Peñarrubia de
Pirón.
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vorables, el SB-1.1 se localiza en una superficie
ferruginosa por encima de la cual las condicio-
nes hidrodinámicas del medio se incrementan
de forma importante (Ej. Castroserracín, El Are-
nal) o a techo de un banco de arcillas plásticas
ferruginizadas, con rizolitos y grietas de deseca-
ción (Ej. Moral de Hornuez, Requijada,
Matabuena), pudiendo desaparecer lateralmen-
te por erosión del siguiente episodio
sedimentario (Ej. Arcones). La SD-1.1 desapare-
ce antes de alcanzar el resto de afloramientos
del dominio central y meridional, estando con-
tenida dentro de la discontinuidad basal (SB-1;
Fig. 6.47).
El LÍMITE SUPERIOR (SB-1.2) de la SD-1.2
se localiza en un banco de areniscas rojas muy
cementadas y ferruginizadas (Ej. Moral de
Hornuez, Urueñas, Sepúlveda, Val de San Pe-
dro, La Higuera II, Navares de las Cuevas,
Castroserracín) que resalta morfológicamente
dentro de la sucesión terrígena. En otros aflora-
mientos (Matabuena, Arcones, Prádena, Tejadilla,
La Higuera I, El Arenal, Requijada, Segovia), di-
cha cementación no existe, pero la superficie
ferruginosa se mantiene aunque no siempre es
observable. En el resto de las secciones, se loca-
liza de varias formas diferentes: a) a techo de un
nivel de limos y arcillas de espesor variable, con
huellas de raíces y grietas de desecación
ferruginizadas (Ej. Carbonero El Mayor, Caba-
llar, Arevalillo de Cega); b) a techo de un tramo
de dolomías (arenosas) rojas (Ej. Lastras de
Cuéllar, Valdevacas de Montejo); c) erosionado
por depósitos suprayacentes (Ej. Peñarrubia); y
d) coincidiendo con el límite superior (SB-2) de
la secuencia mayor (Ej. Hontoria). En los aflora-
mientos de Fuentidueña, Tejares, Castro de
Fuentidueña y Gallegos, el SB-2 se encuentra
dentro de un tramo cubierto.
El LÍMITE SUPERIOR (SB-1.3) de la SD-1.3
es en la sección de Valdevacas de Montejo una
brecha dolomítica con geodas; en Urueñas se
sitúa a techo de un banco de calizas
recristalizadas de grano fino, por encima del cual
disminuye el grado de recristalización y cambian
las microfacies (granosoportadas oolíticas y
fosilíferas); por último, en las secciones de
Navares de las Cuevas y Sepúlveda se sitúa en
sendos tramos cubiertos de reducido espesor.
En cuanto al resto de afloramientos, queda con-
tenido dentro del límite SB-2 de la secuencia
mayor (SD-1).
Las cuatro secuencias de 4º orden pre-
sentan una geometría en cuña, mostrando una
reducción progresiva de espesor hacia el SO
hasta desaparecer. Esta pérdida de espesor se
produce básicamente por acuñamiento basal
(onlap) de cada secuencia sobre la precedente;
no obstante, también muestran estructuras de
toplap con la secuencia superior, tal y como se
discutirá más adelante al introducir las
parasecuencias de 5º y 6º orden (ver  6.4.5).
Estas relaciones geométricas, que tienen lugar
durante el episodio deposicional, estando con-
dicionadas al espacio de acomodación disponi-
ble, o durante la interrupción sedimentaria sub-
siguiente (contenida en el límite de secuencia;
Ej. toplap) controlan la extensión de cada con-
junto de parasecuencias en el área de estudio.
La SD-1.1 aflora en el dominio septentrio-
nal y parte del dominio central, descansando
sobre los materiales de una o dos secuencias de
3er orden precedentes; desaparece antes de al-
canzar los afloramientos de Val de San Pedro y
Torreiglesias. Por su parte, la SD-1.4 es la me-
nos extensiva, restringiéndose al dominio sep-
tentrional (Valdevacas de Montejo, Moral de
Hornuez, Urueñas), aunque puede estar presente
de forma testimonial en las secciones de
Castroserracín y Sepúlveda.
La SD-1.2 y la SD-1.3 son por el contra-
rio, las secuencias más extensivas, reconocién-
dose ambas sobre el dominio meridional. No
obstante, surge la cuestión de conocer si la SD-
1.3 está representada en la sección de Hontoria
o si desaparece antes. En el primer caso, el lími-
te SB-1.2 estaría contenido en la discontinuidad
sedimentaria desarrollada a techo del tramo 5
(superficie ferruginosa que tapiza el techo y re-
llena grietas de desecación; ver Anexo I) y el SB-
2 dentro del tramo 7 (cubierto), abriendo la po-
sibilidad a una SD-1.3 de espesor muy reducido
y de naturaleza presumiblemente terrígena. En
el segundo caso, la discontinuidad del tramo 5
albergaría al mismo tiempo los límites SB-1.2 y
SB-1.3 (este último coincide en esta área con el
SB-2 de la secuencia de 3er orden), marcando la
desaparición previa de la SD-1.3.
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Aunque desde un punto de vista geomé-
trico el acuñamiento hacia el margen continen-
tal de ambas secuencias tenga dos soluciones
posibles, ligeramente diferentes, la conclusión
es la misma: la SD-1.2 representa el conjunto
de parasecuencias más extensivo del ciclo
sedimentario del Turoniense Superior. En cual-
quiera de las dos soluciones, la SD-1.3 desapa-
rece previamente, tal, como apuntan las tenden-
cias deposicionales observadas: diferencias de
espesor entre ambas parasecuencias, favorables
a una mayor continuidad de SD-1.2 y una ma-
yor tasa de acuñamiento de la SD-1.3 en el área
de la Higuera–Segovia. En este sentido, el
acuñamiento de esta última pudo verse acelera-
do por relaciones de toplap asociadas al límite
SB-2; esto permitiría explicar la desaparición
prácticamente total del conjunto dolomítico ter-
minal entre las secciones de Segovia y La Higue-
ra, así como esa mayor tasa de acuñamiento
observada. Debido a las razones anteriores, se
ha optado finalmente por representar la segun-
da solución en los paneles de correlación (Fig.
6.47) de éste y sucesivos capítulos.
La SD-1.2 desaparece antes de alcanzar
la sección de Ituero y Lama, estando contenida
(al igual que el resto de la secuencia de 3er or-
den) dentro de la costra laterítica que aparece
en medio de la sucesión terrígena (Mb. Hontoria)
en este afloramiento. De esta forma, los mate-
riales situados por debajo de dicha costra se
correlacionan con los de los tramos basales de
la sección de Hontoria (tramos 1 a 4; ver Anexo
I), perteneciendo todos ellos a una secuencia de
3er orden previa, más extensiva que la del
Turoniense Superior.
Distribución vertical de facies y cortejos
sedimentarios de 4º orden
Dentro de cada conjunto de
parasecuencias no se observa una distribución
de facies clara, debido a la naturaleza predomi-
nantemente terrígena que presentan en la ma-
yor parte del sector. Los afloramientos con ma-
yor presencia de carbonatos se encuentran en la
región de Valdevacas de Montejo–Embalse de
Linares, al NE de la estructura tectónica de
Somolinos–Grado del Pico. Al SO de dicha es-
tructura (Ej. Moral de Hornuez), la proporción
de carbonatos disminuye de forma notable en
los tres conjuntos de parasecuencias inferiores,
aumentando la de siliciclásticos.
La sección de Valdevacas de Montejo, por
su naturaleza más carbonatada, es la única en la
que se ha podido reconocer una distribución de
facies en la vertical, que se repite en cada con-
junto de parasecuencias. Así, la SD-1.1 está com-
puesta por un tramo blando semicubierto, de
naturaleza arenosa en la mitad inferior y por un
banco de dolomías rojas a techo. La SD-1.2 co-
mienza igualmente por un tramo de arenas (con
glauconita), aunque de menor desarrollo que el
de la secuencia anterior, pasando rápidamente a
un conjunto de dolomías arenosas tableadas con
estructuras de bioturbación, fragmentos de
bivalvos y otros bioclastos, estando enrojecidas
a techo. En la SD-1.3, el conjunto de arenas basal
es aún más reducido, conteniendo intraclastos
procedentes de la removilización del tramo in-
ferior (episodio de reactivación energética); el
resto de la secuencia está compuesto por un
homogéneo conjunto de dolomías tableadas ro-
jas con interestratos margosos, laminación de
algas y superficies ferruginosas a techo de los
bancos, finalizando en una brecha dolomítica
roja con múltiples geodas. Por último, la SD-1.4
no contiene arenas en la base, estando formada
íntegramente por calizas tractivas parcialmente
recristalizadas y tableadas en bancos delgados,
ferruginizados a techo.
En resumen, los conjuntos de
parasecuencias están formadas por un tramo
arenoso basal y por un conjunto dolomítico ta-
bleado en la parte superior, variando la propor-
ción de los dos términos en cada una de ellas.
Sin duda, la alternancia periódica de ambos ti-
pos de facies en la vertical es el resultado del
avance y retroceso de los sistemas
deposicionales durante las distintas etapas de un
ciclo eustático. La alternancia de facies descrita
permite reconocer dos cortejos sedimentarios
que representan dos etapas diferentes en la evo-
lución vertical de la secuencia, de forma similar
a otros sectores de la plataforma analizados pre-
viamente.
El conjunto arenoso basal se relaciona con
una etapa del nivel del mar bajo (Luterbacher et
al., 1991; Ruiz, 1996), en la cual se produce el
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avance de los cinturones costeros hacia el inte-
rior de la plataforma; por el contrario, las
dolomías superiores corresponden a una etapa
del nivel del mar alto, en la que los medios
carbonatados de plataforma proximal
retrogradan hacia el margen costero. La mfs se
sitúa en el contacto entre ambos tipos de facies.
Por encima, da paso a un HST de naturaleza
carbonatada con laminaciones de algas, niveles
bioclásticos y superficies ferruginosas a techo
de los bancos, cuya proporción aumenta en la
parte alta del cortejo, al igual que el enrojeci-
miento general de las facies, mostrando una evo-
lución completamente lógica si se tiene en cuenta
que: el espacio de acomodación se reduce rápi-
damente (por el efecto combinado del descenso
eustático y del relleno sedimentario o
colmatación), la sedimentación es más
discontinua (aumentan en número y amplitud
los episodios de interrupción sedimentaria) y se
incrementa la tendencia regresiva, alcanzando
un valor máximo en la discontinuidad de techo
(límite superior de la secuencia).
Por debajo de la mfs se encuentra el cuer-
po de arenas mencionado, asimilable a un cor-
tejo de bajo nivel del mar (SMW) o a un TST. A
pesar de que constituyen un tramo blando fre-
cuentemente cubierto, allí donde afloran en bue-
nas condiciones no es fácil reconocer en ellos
una superficie estratigráfica de referencia que
refleje un episodio de reactivación energética
mayor (ravinement surface) y permita diferen-
ciar los depósitos del TST y los de la SMW. De
hecho, cuando se reconoce dicha superficie, se
encuentra en la base de la secuencia (Ej. SD-1.3
en Valdevacas), incorporando intraclastos
removilizados de niveles dolomíticos de la se-
cuencia previa, en virtud de lo cual, las arenas
situadas por encima representarían un TST. La
correlación de estos cuerpos arenosos hacia el
SO (ver  6.4.5) no permite tampoco identificar
de forma clara superficies de ravinement inter-
nas (correlacionables lateralmente entre seccio-
nes), salvo las que aparecen, una vez más, asocia-
das a la base de dichos cuerpos (Ej. SD-1.2 en
Arcones).
Este hecho confirmado, lleva a la conclu-
sión de que, en este sector, las arenas represen-
tan simultáneamente la SMW y el TST de una
misma secuencia deposicional: fueron aporta-
das al interior de la plataforma, desde el margen
continental, por el avance de los cinturones de
facies costeros asociado a la caída eustática, de-
positando una SMW de bajo nivel del mar. So-
brepasado el mínimo eustático, la tendencia cam-
bió y el nivel del mar empezó a ascender, de
manera que dio comienzo la etapa transgresiva
en la que las arenas de la SMW fueron
removilizadas y redepositadas tal y como hoy
día se las reconoce en el registro estratigráfico.
Esta segunda etapa de removilización
sedimentaria es lógica dentro de una dinámica
transgresiva, máxime teniendo en cuenta el es-
caso volumen de sedimento involucrado (se
puede inferir a partir del espesor final de cada
tramo de arenas: Máx. 5 m; Mín. 1,5 m) y el
hecho de encontrarse sin cementar (tan sueltas
entonces, como lo estan hoy día).
De esta forma, mientras que el aporte de
sedimento a la plataforma se produjo durante
un evento concreto, el depósito final del mismo
tuvo lugar en una etapa posterior, bajo un con-
texto sedimentario muy diferente (transgresivo),
conservando las características sedimentarias
(estructuras sedimentarias, fósiles, minerales
autigénicos, etc.) de este último. Allí donde se
reconozca una superficie de ravinement clara, que
separe dos cuerpos terrígenos con las mismas
características litológicas y diferentes patrones
deposicionales, se podrán diferenciar físicamente
los dos cortejos sedimentarios (SMW y TST); ello
implicaría que la removilización durante la eta-
pa transgresiva no afectó a la totalidad de la cuña
de arenas (SMW).
En la SD-1.1, la mfs se puede situar en la
base de un reducido banco de dolomías o bien
por debajo de éste, en una posición incierta den-
tro del tramo cubierto que le precede (Fig. 6.47),
admitiendo en este caso la posibilidad de que
las dolomías puedan abarcar parte de dicho tra-
mo; delimita un HST de espesor reducido frente
al SMW/TST representado por el tramo cubierto
(al menos la mitad inferior de dicho tramo es de
naturaleza arenosa; ver Anexo I). En la SD-1.2,
la mfs se localiza en una neta superficie de con-
tacto entre las arenas y las dolomías, ligeramen-
te deformada por huellas de carga; por debajo
el SMW/TST, está compuesto por arenas verdes
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ricas en glauconita, parcialmente cubiertas en la
base, en tanto que el HST está mejor desarrolla-
do que en la secuencia previa.
En la SD-1.3, la mfs vuelve a estar repre-
sentada por una superfice planoparalela neta,
resaltada por una junta de arcillas ferruginizadasn
delimitando un SMW/TST de reducido espesor
y un HST bien desarrollado, con una brecha
dolomítica a techo que resalta el límite superior
(SB-1.3). Por encima, la SD-1.4 carece de facies
terrígenas de SMW/TST, bien porque no hubo
aportes de sedimentos procedentes del margen
costero asociados a una caída eustática de 4º
orden, de menor amplitud que el resto o bien
porque dischos aportes fueron removilizados y
redepositados en su totalidad en áreas más
proximales (hacia el SO). La primera opción ad-
mite la posibilidad de que en ausencia de are-
nas, la etapa transgresiva de este último episo-
dio deposicional tuviese lugar en un contexto
carbonatado, como ocurre en áreas más distales
de la plataforma; en este caso, la  mfs estaría
dentro del conjunto carbonatado. La segunda
opción implica que la mfs se sitúa forzosamente
en la base de la secuencia mayor, coincidiendo
con el límite inferior (SB-1.3) de la misma, es-
tando toda ella representada por un HST. En este
sentido, el análisis detallado de facies permite
reconocer un tramo inferior de naturaleza
tractiva, bioclástica y con granoclasificación ne-
gativa, finalizando en un hardground muy neto
(techo del tramo 58; ver detalles en Anexo I);
estas facies recuerdan a las que caracterizan los
cortejos transgresivos en sectores previamente
analizados (ver 6.2.4.). No obstante, ambas po-
sibilidades (mfs en la base de la secuencia, o
materializada en el hardground) son perfecta-
mente viables, de manera que, a falta de otras
secciones con datos más precisos, la solución
vendrá dada observando la correlación existen-
te con sectores centrales de la plataforma (Sec-
tores I y II).
La extensión de estos cortejos
sedimentarios a los restantes afloramientos de
la región segoviana es bastante complejo. Ello
es debido al brusco cambio observado en la su-
cesión sedimentaria al SO del accidente tectónico
de Somolinos–Grado del Pico, que como se ha
comentado anteriormente, se traduce en una
reducción drástica de las facies carbonatadas,
restringiéndolas a los dos conjuntos de
parasecuencias superiores (SD-1.3 y SD-1.4). En
la sección de Moral de Hornuez, los conjuntos
de parasecuencias inferiores (SD-1.1 y SD-1.2)
son completamente terrígenos sin que exista la
posibilidad de secciones intermedias que ayu-
den a identificar como se proyecta la mfs de
ambos conjuntos a través de los sedimentos
terrígenos y a reconocer como es la
interdigitación entre ambos tipos de facies
(carbonatadas y terrígenas) dentro de cada HST.
No obstante en la SD-1.2, la mfs de 4º orden se
sitúa a techo de una secuencia de rango menor
(5º orden; ver  6.4.5), hecho que facilita el reco-
nocimiento de esta superficie de referencia ha-
cia el SO, delimitando los cortejos del conjunto
SD-1.2.
Así mismo, la SD-1.3, que se extiende ha-
cia el margen costero combinando los dos tipos
de facies, muestra cómo a partir de un punto
determinado (Sepúlveda) el HST deja de estar
compuesto exclusivamente por dolomías y pasa
a tener un cuerpo de arenas en la base, quedan-
do contenida la mfs de la secuencia entre facies
terrígenas (Fig. 6.59); igualmente, a partir de la
sección de Val de San Pedro, esta mfs queda con-
tenida dentro del límite inferior (SB-1.2) de la
secuencia, al haber desaparecido por onlap basal
el correspondiente SMW/TST.
En este sentido, conviene recordar que la
mfs (o la equivalente SMM de 3er orden) es una
superficie isócrona, que representa
conceptualmente el momento de máxima
retrogradación de los cinturones de facies en la
plataforma, concepto que nada tiene que ver con
la superficie de máxima retrogradación de las
facies carbonatadas. Este instante se alcanza
cuando, dentro del tramo ascendente del nivel
del mar, la tasa de incremento eustático es máxi-
ma; por tanto, es una superficie que contiene
una línea de tiempo, extendiéndose a lo largo
de toda la plataforma, y por ende, a través de los
cinturones de facies que sobre ella existen, sien-
do totalmente independiente del tipo de sedi-
mentos (carbonatados, terrígenos o mixtos) que
en ese instante, se estén depositando en aqué-
llos.
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Analizando globalmente los conjuntos de
parasecuencias, se observa una evolución verti-
cal de facies que muestra a menor escala, la ten-
dencia sedimentaria de la secuencia de 3er or-
den, si bien en esta ocasión no se reconoce de
forma clara la SMM y los correspondientes cor-
tejos sedimentarios de 3er orden. A ello, contri-
buye sin duda, la ausencia en el dominio sep-
tentrional, de secciones con un mayor desarro-
llo de facies carbonatadas en los conjuntos de
parasecuencias inferiores (SD-1.1 y SD-1.2), así
como la abundancia de tramos cubiertos dentro
de la SD-1.1 a lo largo de todo el sector, que
impiden identificar la posición y naturaleza de la
mfs de 4º orden en este conjunto de
parasecuencias inicial. La sección de Valdevacas
de Montejo es la única que presenta un mayor
contraste de facies carbonatadas y terrígenas
dentro de cada conjunto de parasecuencias, sin
que ninguna de las mfs de 4º orden reconocidas
muestren características diferentes al resto, que
permitan definir la SMM del episodio de 3er or-
den; ello nos lleva a suponer que dicha SMM
debe encontrarse dentro del tramo cubierto de
la SD-1.1 o bien, estar contenida en el límite
inferior (SB-1) de la secuencia de 3er orden.
Por otro lado, se advierte una pérdida de
espesor progresiva de los conjuntos de
parasecuencias, teniendo en cuenta que el de la
SD-1.1 está condicionado por el acuñamiento
basal (onlap) de la misma con los depósitos sub-
yacentes, aumentado lógicamente hacia el inte-
rior de la plataforma. Esta pérdida de espesor
está relacionada con el carácter regresivo que
adquiere el tramo final del evento eustático de
3er orden una vez que, sobrepasado el máximo
del mismo, el nivel del mar comienza a descen-
der, provocando que la amplitud de los eventos
menores de 4º orden sea progresivamente me-
nor.
Más importante resulta la evolución verti-
cal de las facies terrígenas y dolomíticas a lo lar-
go de los cuatro conjuntos de parasecuencias,
mostrando en los tres inferiores (SD-1.1, SD-
1.2 y SD-1.3), una progresiva disminución del
cuerpo de arenas basal en favor del dolomítico,
hasta llegar al SD-1.4, en la que las arenas han
desaparecido por completo. Esta tendencia
muestra un incremento del “grado de marinidad”
de la secuencia mayor (SD-1) hacia techo, o si
se prefiere, una tendencia retrogradante general
de los sistemas deposicionales en este margen
costero de la plataforma, con la desaparición de
las facies terrígenas y su progresiva sustitución
por facies carbonatadas de plataforma proximal
(mareal). Aparentemente esta evolución es con-
traria al carácter regresivo que toma el final del
episodio deposicional de 3 er orden, como ha
quedado puesto de manifiesto en el párrafo an-
terior.
6.4.5 Secuencias deposicionales de orden
menor (5º y 6º orden)
Secuencias de 5º orden
Dentro de cada conjunto de parasecuencias,
existen uno o varios estratos limitados por ruptu-
ras sedimentarias menores que son
correlacionables a lo largo de las diferentes sec-
ciones estratigráficas, siendo en general más fá-
ciles de reconocer dentro de las facies
carbonatadas que de las terrígenas. Estos con-
juntos de estratos, relacionados genéticamente
al estar limitados por discontinuidades
estratigráficas, corresponden a secuencias
deposicionales de 5º orden o PARASECUENCIAS.
Sus límites están materializados en superficies
ferruginosas, estructuras de brechificación, con-
tactos bioturbados, huellas de raíces, cambios
súbitos de facies y del tamaño de las partículas,
coincidiendo en algunos casos con los límites y
mfs de las secuencias mayores. Internamente
presentan una tendencia definida y única (care-
cen de superficies estratigráficas de referencia
internas que impliquen cambios de tendencia
sedimentaria), representada por secuencias de
somerización en facies carbonatadas y de
granoclasificación positiva en las terrígenas, si
bien estas últimas, pueden presentar una ten-
dencia contraria (granoclasificación negativa).
Como se vio en el Sector I ( 6.2.5) las
parasecuencias de 5º orden, se pueden interpre-
tar como resultado de un evento de rápida
profundización, en el que se genera un espacio
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de acomodación, seguido por el relleno
sedimentario del mismo; este relleno se realiza
con distintos patrones sedimentarios en los di-
ferentes sistemas deposicionales. La repetición
periódica de las parasecuencias en el registro
sedimentario y su ordenamiento en conjuntos
de parasecuencias, nos aproxima a su naturale-
za cíclica y origen eustático, en virtud del cual,
la etapa transgresiva inicial y la correspondiente
mfs estarían incluidas en el límite inferior de la
secuencia, en tanto que toda ella se desarrolla-
ría en un HST de 5º orden. No obstante, es lógi-
co pensar que hacia el margen continental, las
facies terrígenas, o parte de ellas, correspondan
a un cortejo diferente (SMW) asociado a la caí-
da eustática de 5º orden, pudiendo estar inclu-
so retrabajadas durante la posterior etapa
transgresiva (TST), como ocurre a la escala de
4º orden.
En áreas más externas de la plataforma, las
parasecuencias que componen un conjunto de
parasecuencias completo es de un número no
inferior a cinco, mostrando un modelo de orde-
namiento interno respecto a los cortejos
sedimentarios de estas últimas, en el que las dos
parasecuencias inferiores (sd-n.1 y sd-n.2; n=1
a 4) integran el TST y las tres superiores (sd-n.3,
sd-n.4 y sd-n.5; n=1 a 4), el HST de 4º orden.
Aunque esto suponga un adelanto de lo que será
la posterior correlación secuencial de los tres
sectores analizados (ver  7.3), su inclusión aquí
se hace inevitable para reconocer y sobre todo,
numerar correctamente, las parasecuencias pre-
sentes, ya que se observa un número inferior de
éstas dentro de cada conjunto mayor, que se
explica en términos de biselamiento basal
(onlap), terminal (toplap) y retractivo (offlap),
afectando al tamaño y la extensión de las
parasecuencias basales y terminales; ello evita-
rá innecesarias confusiones futuras al eliminar
un posterior cambio de denominación de estas
parasecuencias.
Las malas condiciones de afloramiento que
en general presenta la SD-1.1, impide reconocer
de forma fehaciente (como anteriormente ocurrie-
ra con la mfs de 4º orden) el número y las caracte-
rísticas internas de las parasecuencias que la com-
ponen. Tan sólo en tres secciones (Moral de
Hornuez, Castroserracín y Arcones) se identifican
dos conjuntos arenosos separados por una super-
ficie de discontinuidad, materializada por un nivel
de arcillas ferruginizadas, superficie ferruginosa y
horizonte erosivo respectivamente, que podrían
asimilarse a dos parasecuencias internas, si bien
se desconoce la relación que guardan respecto a
la mfs de 4º orden.
La SD-1.2 está compuesta por tres
parasecuencias internas, de las cuales la inferior
se sitúa por debajo de la mfs de 4º orden (sb-
2.2) y las dos restantes, por encima, definiendo
respectivamente el SMW/TST y HST de la se-
cuencia mayor; en virtud de lo anterior, corres-
ponden a las tres parasecuencias centrales de
las cinco que integran el conjunto de
parasecuencias completo, pasando a denominar-
se respectivamente sd-2.2, sd-2.3 y sd-2.4.
El límite superior (sb-2.2/mfs 4º orden) de
la sd-2.2 se materializa de forma diferente, allí
donde aflora en buenas condiciones 14  (Fig. 6.47):
a) en Valdevacas de Montejo es un contacto
litológico muy neto entre facies terrígenas y
carbonatadas; b) en las secciones de Moral de
Hornuez, Navares de las Cuevas, Castroserracín
y El Arenal, viene representado por una superfi-
cie estratigráfica que refleja un cambio de ten-
dencia hidrodinámica del medio, pasando de
secuencias granocrecientes de contextos
transgresivos a otras granodecrecientes de alto
nivel marino; c) en los afloramientos
suroccidentales de Arcones y Los Gallegos, vie-
ne representado por un nivel de arcillas plásti-
cas ferruginizadas con rizolitos y, en ausencia
de éstas, por superficies erosivas marcadamente
incisivas sobre los depósitos de esta secuencia
(Fig. 6.51). Un poco más al SO de la sección de
Val de San Pedro, el sb-2.2 queda contenido en
el límite inferior del conjunto de 4º orden (SB-
1.1), marcando el final de la sd-2.2 sobre el
margen costero.
El límite superior (sb-2.3) de la sd-2.3 vie-
ne marcado por súbitos cambios en la tenden-
cia vertical de facies, ya sea de dolomías
bioclásticas rojas a areniscas dolomíticas en
Valdevacas de Montejo, o de arenas medias
ferruginizadas a limos arenosos muy finos en el
14 son numerosas  las secciones en las que se encuentra dentro de un tramo cubierto.
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resto; en las secciones de Arcones y Matabuena
está representado por superficies erosivas muy
incisivas sobre los depósitos de la parasecuencia,
llegando a removilizar por completo niveles de
arcillas ferruginizadas con rizolitos. Al SO de Val
de San Pedro, el sb-2.3 queda contenido dentro
del límite superior de la secuencia de 4º orden
(SB-1.2), marcando el acuñamiento (aparente-
mente por toplap) de la parasecuencia superior
(sd-2.4), de manera que sd-2.3 es la única
parasecuencia de la SD-1.2que alcanza los aflo-
ramientos más suroccidentales (Hontoria,
Segovia). Por último, el límite superior (sb-2.4)
de la parasecuencia sd-2.4 coincide con el lími-
te superior (SB-1.2) del conjunto de
parasecuencias.
Las tres parasecuencias (sd-2.2, sd-2.3 y
sd-2.4) muestran un geometría deposicional en
“cuña”, con una extensión sobre el margen cos-
tero que guarda relación con la posición que ocu-
pan dentro de los cortejos sedimentarios de la
secuencia mayor que las contiene: la sd-2.2 se
deposita dentro de un contexto transgresivo ma-
yor (4º orden), de manera que es la primera en
acuñarse por onlap basal sobre los depósitos pre-
vios; la sd-2.3 es la más potente y extensiva al
depositarse en el comienzo del HST, una vez su-
perada la mfs de 4º orden; la menor extensividad
de la sd-2.4 se explica por la falta de acomoda-
ción disponible (tendencia regresiva) en la parte
alta del HST de 4º orden. No obstante, el
acuñamiento de la sd-2.4 pudo haberse visto ace-
lerado en este caso por un biselamiento de na-
turaleza erosiva a techo, a juzgar por la estruc-
tura de  toplap dibujada en los perfiles
estratigráficos (Fig. 6.47). La desaparición hacia
el margen continental (SO) de ambas
parasecuencias (sd-2.2 y sd-2.4) permite expli-
car la ausencia de las dos parasecuencias extre-
mas (sd-2.1 y sd-2.5) en los mismos términos
de acuñamiento costero (onlap y toplap).
La SD-1.3 está nuevamente compuesta por
tres parasecuencias internas; la inferior, de na-
turaleza terrígena, se sitúa por debajo de la mfs
de 4º orden, constituyendo el SMW/TST de la
secuencia mayor; las dos restantes, de naturale-
za carbonatada (y terrígena hacia el SO), com-
ponen el HST correspondiente. Igualmente re-
presentan las parasecuencias centrales del con-
junto de parasecuencias SD-1.3, pasando a de-
nominarse sd-3.2, sd-3.3 y sd-3.4, respectiva-
mente. El límite superior de la sd-3.2 (sb-3.2/
mfs 4º orden) es: un contacto litológico neto
entre facies terrígenas y carbonatadas, en la sec-
ción de Valdevacas de Montejo y un nivel de are-
niscas y arenas muy ferruginizadas, en el resto
de afloramientos donde está presenta, quedan-
do contenido en el límite inferior de la secuen-
cia mayor(SB-1.2), en las proximidades de Val
de San Pedro.
El límite superior (sb-3.3) de la sd-3.3 es
un hardground ferruginizado y un nivel de
dolomías lajosas, en las secciones de Valdevacas
de Montejo y Urueñas, respectivamente; en el
resto de los afloramientos, es un contacto
litológico neto entre facies siliciclásticas (arenas
y limos) y dolomíticas (parasecuencia superior
sd-3.4), excepto en la sección de Lastras de
Cuéllar, donde vuelve a situarse entre dolomías;
en las proximidades de la sección de Hontoria
queda contenido dentro del límite superior (SB-
2) de la secuencia de 3er orden. Por último, el
límite superior (sb-3.4) de la sd-3.4 coincide con
el límite SB-1.3 del conjunto de parasecuencias
hasta el área de los afloramientos de
Castroserracín – Urueñas – Sepúlveda, y partir
de ahí, con el SB-2 de la secuencia mayor de 3er
orden.
De las tres parasecuencias, destaca la mor-
fología de la sd-3.2 a gran escala (Fig. 6.59),
mostrando una sección lenticular con base pla-
na y techo lobulado, en la que se alcanzan unos
espesores máximos de 4 m en las secciones de
Tejadilla y Sepúlveda, para ir disminuyendo en
ambos sentidos hasta alcanzar un valor mínimo
de 1,5 m en Valdevacas de Montejo (NE) y des-
aparecer en las proximidades de Val de San Pe-
dro, en el extremo opuesto. Por su parte, la sd-
3.3 es de nuevo la parasecuencia más extensiva
del conjunto, alcanzando la sección de Segovia
(y posiblemete también, la sección de Hontoria),
y la primera en la que se reconocen facies
carbonatadas al NE (Valdevacas de Montejo y
Urueñas) y terrígenas en el resto de afloramien-
tos; el cambio lateral entre ambos tipos de fa-
cies tiene lugar entre las secciones de Urueñas y
Sepúlveda, al SO (Fig. 6.59), y las de Moral de
Hornuez y Navares de las Cuevas, al OSO; a
juzgar por la proximidad entre algunas de estas
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secciones (Sepúlveda–Urueñas), dicho cambio
es muy rápido. Así mismo, la sd-3.4 es una
parasecuencia muy extensiva, manteniendo un
espesor constante en todo el área de estudio
hasta alcanzar los afloramientos del área de La
Higuera–Segovia, donde desaparece de forma
brusca, biselada (toplap) por la secuencia supe-
rior. Resumiendo, las tres parasecuencias de la
SD-1.3 (sd-3.2, sd-3.3 y sd-3.4) repiten la mis-
ma geometría deposicional observada en la SD-
1.2, de manera que se puede llegar a inferir cual
fue la suerte corrida por las parasecuencias sd-
3.1 (onlap basal) y sd-3.5 (toplap); en este caso
el límite superior (SB-1.3) adquiere un carácter
erosivo más evidente que el observado en el SB-
1.2.
La SD-1.4 sólo aflora en buenas condicio-
nes en la sección de Valdevacas de Montejo; allí
se reconocen dos parasecuencias internas de na-
turaleza carbonatada, limitadas por un
hardground ferruginizado. La incertidumbre exis-
tente en la posición de la mfs de 4º orden (ver
6.4.4) no permite reconocer a qué
parasecuencias corresponden, de las cinco que
componen un conjunto de 4º orden completo.
Su correlación hacia el SO es compleja debido a
la falta de datos en la sección de Moral de
Hornuez. En la sección de Urueñas, el límite in-
ferior (SB-1.3) se encuentra muy próximo al lí-
mite SB-2 de la secuencia de 3er orden, llegando
a quedar contenido en éste inmediatamente al
SO (área de Sepúlveda). La ausencia de aflora-
mientos intermedios impide conocer cómo es
la relación entre ambas parasecuencias, existien-
do dos opciones: a) que la parasecuencia supe-
rior sea más extensiva que la inferior, de manera
que el límite entre ambas quede contenido en el
límite basal SB-1.3 del conjunto de 4º orden; b)
que por el contrario, la parasecuencia inferior
sea la más extensiva y el límite entre ambas que-
de contenido en el SB-2. Ambas opciones impli-
can onlap de la parasecuencia inferior o toplap
de las dos parasecuencias con el SB-2, respecti-
vamente. Si se analiza como han sido estas rela-
ciones geométricas en las parasecuencias pre-
vias y se considera la naturaleza de los materia-
les implicados, se resuelve que la opción con
más probabilidades es la segunda, ya que todos
los acuñamientos por onlap basal descritos en
este sector se han realizado en presencia de fa-
cies terrígenas. Además, esta opción es acorde
con la elevada continuidad y paralelismo de es-
tratos y grupos de estratos (parasecuencias) en
sucesiones carbonatadas.
Algunos de estos problemas encuentran
solución al comprobar que en áreas más centra-
les de la plataforma (Figs. 6.32 y 6.33), las
parasecuencias sd-4.1 y sd-4.5 no existen y que
la sd-4.4 desaparece, lo cual es completamente
normal en el contexto regresivo existente en el
tramo final de la secuencia de 3er orden, próxi-
mo al SB-2. Con esta información, es lógico pen-
sar que las parasecuencias aquí presentes se
correspondan con la sd-4.2 y sd-4.3, resolvien-
do al mismo tiempo cual es la posición final de
la mfs de 4º orden (sb-4.2). Así mismo, se ob-
tiene una idea más aproximada acerca de cómo
tiene lugar la desaparición de ambas
parasecuencias en este área, teniendo en cuenta
la continuidad de las mismas entre unos secto-
res y otros.
Secuencias de 6º orden
Dentro de los términos carbonatados de
cada sección se observa aún una secuencialidad
menor; las secuencias de 5º orden se dividen
internamente en dos grandes conjuntos de es-
tratos, tipo marga–dolomía (arenosa) o dolomía
fina–dolomía tractiva (bioclástica), repitiendo la
tendencia sedimentaria (somerización) de la
parasecuencia que las contiene. Estos conjun-
tos de estratos son asimilables a SECUENCIAS
DEPOSICIONALES DE 6º ORDEN, estando li-
mitados por discontinuidades menores (niveles
de concentración de la bioturbación, superficies
ferruginosas, contactos dolomía – marga, etc.) y
por los límites de 5º orden. Son resultado de un
pulso eustático menor en el que, a juzgar por
las facies y la tendencia sedimentaria observa-
da, representan el máximo eustático y su tramo
de descenso, mientras que el tramo previo de
ascenso (o transgresivo), en el que se genera el
espacio de acomodación, queda contenido en la
discontinuidad basal. A su vez, dentro de estas
secuencias de 6º orden, existe aún un rango de
secuencias menor (7º orden), constituido por
pares de estratos individuales, tipo dolomía
tractiva–dolomía de algas y, marga–dolomía, en
un número incierto (dentro de cada secuencia
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de 6º orden) debido a las dificultades de reco-
nocimiento y a las escasas posibilidades de co-
rrelación.
El reconocimiento de secuencias de 6º or-
den no ha sido posible en sucesiones terrígenas,
ya que, en el caso de que existan varias, la reso-
lución obtenida en este tipo de facies no permi-
te identificar las discontinuidades menores que
las limitan; dichas discontinuidades están rela-
cionadas con pequeñas superficies de
rem ovilización, lags de cantos y otras estructu-
ras internas dentro de los bancos de arena defi-
nidos que, por su abundancia y escasa impor-
tancia no fueron tenidas en la consideración su-
ficiente durante la recogida inicial de datos.
En la sección de Valdevacas de Montejo se
han reconocido secuencias de 6º orden en las
parasecuencias sd-2.3, sd-2.4, sd-3.2, sd-3.3, sd-
3.4 y sd-4.3. Dentro de la sd-4.2 no se ha iden-
tificado discontinuidad alguna que justifique la
presencia de dos secuencias menores, lo que
unido a la posición basal que ocupa dentro de la
SD-1.4, lleva a suponer que la secuencia de 6º
orden presente es la superior (sd-4.2.2), justifi-
cando la ausencia de la inferior (sd-4.2.1) por
onlap basal. El mismo razonamiento es válido
para explicar el escaso espesor de la sd-3.2, a
pesar de que aparezca en facies terrígenas; sin
embargo, el posterior incremento del espesor
de esta parasecuencia al SO podría ser el resulta-
do de la presencia de las dos secuencias de 6º
orden (sd-3.2.1 y sd-3.2.2) o de la sd-3.1
removilizada y redepositada durante el episodio
transgresivo de 4º orden (Fig. 6.47).
Una mención especial merecen la sd-3.4 y
sus secuencias de 6º orden (sd-3.4.1 y sd-3.4.2),
que se extienden por todo el área de estudio en
facies carbonatadas, manteniendo invariable el
espesor de las mismas, hasta alcanzar los aflo-
ramientos de La Higuera - Segovia, donde brus-
camente desaparecen. Si tenemos en cuenta el
patrón de extensión15  observado en las secuen-
cias de mayor rango, la única posibilidad de ex-
plicar geométricamente dicha desaparición, es
mediante el biselamiento de ambas secuencias
por el límite superior (SB-2) de la secuencia de
3er orden, confirmando a escala detallada la es-
tructura de toplap asociada a dicho límite, vis-
lumbrada con anterioridad al describir las se-
cuencias de 4º y 5º orden.
6.46 Síntesis y discusión
Durante el Cretácico Superior, el área ac-
tualmente ocupada por el Sistema Central y sus
márgenes septentrional y meridional, constituía
parte del borde costero del Surco Ibérico hacia
el Macizo Hespérico (Alonso, 1981); un mar-
gen que aportaba sedimentos terrígenos a la
Cuenca Ibérica. En el Cretácico de la región de
Segovia, los materiales del episodio sedimentario
del Turoniense Superior (secuencia de 3er orden)
están formados por una sucesión de arenas y
dolomías tableadas que muestran la terminación,
hacia el margen continental, de la plataforma
carbonatada desarrollada en áreas centrales del
Surco Ibérico (Ej. Sectores I y II). Desde un pun-
to de vista litoestratigráfico, aquí el Turoniense
Superior está representado parcialmente en las
Fms. Arenas y arcillas de Segovia y Dolomías
tableadas de Caballar. Para su estudio se han le-
vantado 32 secciones estratigráficas de elevado
detalle (escala centimétrica) repartidas en todos
los afloramientos cretácicos de la región, que
han permitido construir un perfil estratigráfico
perpendicular al eje mayor de la cuenca (Fig.
6.47), reconstruyendo su arquitectura
estratigráfica hacia el margen costero, con un
modelo deposicional complejo compuesto por
varios rangos de secuencias deposicionales su-
perpuestos.
Dado su carácter marginal, se pueden des-
cribir dos sucesiones estratigráficas tipo: a) una
sucesión de naturaleza predominantemente
carbonatada, con tramos sin dolomitizar, y va-
rios bancos de arenas cuyo espesor y propor-
ción disminuyen a techo (Fig. 6.47.a); los tra-
mos carbonatados presentan laminaciones de
algas, bioturbación, niveles bioclásticos y
15 dentro de un determinado rango de secuencias, su extensión está en relación inversa con la posición que
ocupan en la secuencia mayor que las contiene, debido a la menor amplitud de los pulsos eustáticos que las
generan, una vez iniciada la etapa de descenso eustático (regresiva) del episodio de mayor rango, que culmina en
su discontinuidad de techo.
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discontinuidades sedimentarias importantes,
destacando por presentar una estratificación muy
homogénea que recuerda el carácter uniforme y
rítmico del Turoniense Superior en el toda la Cor-
dillera Ibérica; y b) una sucesión de naturaleza
siliciclástica fundamentalmente (Fig. 6.47.b),
compuesta por una alternancia de arenas blan-
cas de grano medio, limos arenosos caoliníferos
y arcillas ocres y rojas con rizolitos, mostrando
superficies de erosión muy incisivas y niveles
de reactivación sedimentaria internos; dan paso
a un tramo final de dolomías tableadas rojas, oca-
sionalmente arenosas, cuyo espesor decrece gra-
dualmente hacia el SO hasta desaparecer.
La primera de estas sucesiones, más ex-
terna o marina, es válida para los afloramientos
nororientales, estando representada físicamen-
te en la sección de Valdevacas de Montejo; la
segunda, más somera o proximal, es extensible
al resto del sector, mostrando en general unas
peores condiciones de afloramiento que las dis-
frutadas en otros sectores ya descritos, con un
alto porcentaje de tramos cubiertos dada su na-
turaleza terrígena. Ambas sucesiones están se-
paradas de forma brusca por la prolongación
hacia el norte de la Falla de Somolinos-Grado
del Pico, en la que se reconoce una etapa de
funcionamiento durante el Mesozoico, contro-
lando de manera episódica la configuración del
margen de cuenca (Segura, 1982); y otra poste-
rior durante la orogenia alpina.
El acusado contraste de facies que se ob-
serva actualmente entre las sucesiones
sedimentarias a ambos lados de este accidente
tectónico no puede explicarse sólamente por la
existencia de diferentes sistemas deposicionales
en el margen de plataforma (agrupados en dos
grandes conjuntos: siliciclásticos y carbonatados),
con patrones de relleno sedimentario también di-
ferentes; hay que añadir el efecto de un desgarre
dextral alpino16  que produjo un desplazamiento
del bloque septentrional de unos 8 km hacia  el
SE, observable a partir de los afloramientos del
Lías a ambos lados de la falla en la Hoja 433 del
Mapa Geológico de Atienza (Bascones et al.,
1978); en el área que nos ocupa, dicho desgarre
significó la desconexión de los afloramientos
triásicos y jurásicos (Lías) de la Sierra de Pradales
(Fig. 6.44) y la presencia de sucesiones
sedimentarias del Cretácico Superior de áreas
más internas de plataforma inmediatamente al
N de la fractura.
Las sucesiones descritas muestran la evo-
lución de ambientes litorales siliciclásticos con
desarrollo de sistemas fluviales (predominante-
mente hacia el SO) y costeros (dominio central),
afectados por episodios marinos de
removilización (tormentas, oleaje, mareas), ha-
cia ambientes mareales de plataforma
carbonatada muy somera en la parte superior; a
gran escala, dicha evolución se inscribe en un
contexto retrogradante que continua en los ma-
teriales superiores (Fms. Caballar y
Castrojimeno).
Dado el escaso contenido en fósiles con
valor bioestratigráfico de los materiales estudia-
dos, la edad de los mismos se establece en base
a los datos de autores previos en unidades ad-
yacentes más fosilíferas, así como con los ejem-
plares de ammonites y rudistas recogidos en el
estratotipo de la Fm. Castrojimeno. Alonso
(1981) describe en el miembro carbonatado de
la Fm. Castro de Fuentidueña (actualmente Fm.
Picofrentes) una asociación de ammonites, en
la que reconoce las biozonas V y VI de
Wiedmann, datándolas como Turoniense Medio
y probablemente Superior; actualmente dichas
biozonas quedan reposicionadas en la parte alta
del Turoniense inferior (Segura et al., 1993a). Así
mismo, la fauna de rudistas encontrados en la
Fm. Castrojimeno es característica del
Coniaciense, en línea con la presencia de H.
celtiberica WIEDMANN, que se asocia a la base
del Coniaciense Superior.
A la vista de estos datos, el intervalo
estratigráfico estudiado, situado entre la Fm.
Picofrentes (Turoniense inferior) y la Fm.
Castrojimeno (Coniaciense Superior), correspon-
de a un Turoniense Superior en sentido amplio,
sin descartar un Coniaciense Inferior para la parte
superior, habida cuenta de la escasa amplitud
temporal que tiene el Coniaciense Medio en las
últimas escalas cronoestratigráficas (Handerbol
et al., 1998).
16 en la región de Baides, afecta a los materiales paleógenos del tránsito Cretácico–Terciario.
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Desde el planteamiento de la estratigrafía
secuencial, los materiales de este episodio
sedimentario representan una secuencia
deposicional de 3er orden (SD-1), mostrando un
patrón de apilamiento interno complejo, en el
que se reconocen varios rangos de secuencias
menores (4º, 5º y 6º orden). El límite inferior
(SB-1) viene definido por una discontinuidad
sedimentaria mayor, relacionada con un impor-
tante desplazamiento lateral de los cinturones
de facies. En los afloramientos de la mitad sep-
tentrional del área de estudio, se localiza en el
contacto entre las Fms. Picofrentes (o Fm. Cas-
tro de Fuentidueña hacia el SO) y Segovia; en el
resto de afloramientos de la región central y
suroccidental, se localiza dentro de la Fm.
Segovia, estando materializado por estructuras
y facies que reflejan una parada sedimentaria
significativa (encostramientos ferruginosos,
silcretas, superficies erosivas, arcillas con
rizolitos y grietas de desecación, etc.). Está aso-
ciado a una importante caída eustática que ge-
nera una interrupción de los procesos
sedimentarios, con desarrollo de costras
lateríticas, colonización vegetal en condiciones
subaéreas, etc., que señalan una
continentalización en el SO y un significativo
desplazamiento de los cinturones costeros
siliciclásticos (Fm. Segovia) hacia la cuenca, de-
positándose directamente sobre facies más ma-
rinas de plataforma abierta (Fm. Picofrentes) en
el extremo nororiental.
El límite superior (SB-2) se revela como
un episodio de interrupción sedimentaria signi-
ficativo, con intensos procesos de oxidación y
ferruginización de los sedimentos, en condicio-
nes muy someras o subaéreas. Se localiza a te-
cho del banco de dolomías tableadas y/o arenis-
cas dolomíticas rojas situado en la base de la
Fm. Caballar. Hacia el NE, dicho límite coincide
con el contacto entre las Fms. Caballar y
Castrojimeno, mientras que hacia el SO se sitúa
dentro de una sucesión terrígena, a techo de un
pequeño conjunto de dolomías tableadas que se
van acuñando hasta quedar reducido a un único
banco dolomítico en la sección de Segovia, des-
apareciendo a renglón seguido. Los materiales
situados por encima representan la siguiente
secuencia deposicional de 3er orden
(Coniaciense-Santoniense), en la cual los depó-
sitos terrígenos asociados a la caída eustática que
separa ambos episodios se restringen al domi-
nio meridional (Mb. Hontoria; Alonso, 1981),
mostrando en conjunto un desplazamiento ge-
neral de los cinturones de facies hacia el mar-
gen de cuenca (retrogradación), que permite la
llegada de facies de plataforma abierta con
ammonites al dominio septentrional, continuan-
do de esta forma la tendencia transgresiva gene-
ral iniciada en la secuencia turoniense (SD-1).
Aunque ambos límites (SB-1 y SB-2) son
resultado de una importante caída del nivel del
mar, que interrumpe los procesos sedimentarios,
la relacionada con SB-1 es más acusada. Implica
una sustancial progradación de los cinturones
de facies costeras y, por tanto, el avance de cu-
ñas siliciclásticas hacia el interior de la cuenca.
El desplazamiento de los cinturones de facies
asociado a SB-2 es mucho menor: las arenas
costeras quedan restringidas al dominio meri-
dional, mientras que en el centro-septentrional,
el desplazamiento de los cinturones de facies es
retrogradante, tal y como refleja la presencia de
facies de plataforma abierta con faunas de
ammonites; allí donde el contraste de facies en-
tre las dos secuencias es mínimo (dominio cen-
tral), existen dificultades de reconocimiento de
SB-2.
La secuencia de 3er orden muestra una ar-
quitectura estratigráfica en forma de “cuña”, con
un reducción progresiva de espesor hacia el SO,
desapareciendo antes de llegar a la sección de
Ituero y Lama (Fig. 6.47); en su lugar se desa-
rrolla una costra laterítica de espesor métrico
situada dentro del Mb Hontoria, equivalente
litoestratigráfico de las Arenas de Segovia.
Esta geometría deposicional se reproduce
de forma individual en los cuatro conjuntos de
parasecuencias de 4º orden (SD-1.1, SD-1.2, SD-
1.3 y SD-1.4, respectivamente) que componen
la SD-1, mostrando una reducción de espesor
hacia techo. Está provocada por acuñamiento
basal (onlap) y acelerada por biselamiento ter-
minal (toplap) de la secuencia superior. Sus lí-
mites son discontinuidades menores, estando
materializados por estructuras que reflejan un
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episodio de interrupción sedimentaria importan-
te (costras ferruginosas, colonización vegetal,
procesos edáficos), o  por un cambio de facies
brusco que implica un desplazamiento menor
de los cinturones de facies. La amplitud tempo-
ral de estos límites aumenta progresivamente
hacia el SO, a medida que tiene lugar el
acuñamiento de cada conjunto de
parasecuencias.
La SD-1.1 aflora en el dominio septentrio-
nal y parte del dominio central, descansa sobre
los materiales de una o dos secuencias de 3er
orden precedentes y desaparece antes de alcan-
zar los afloramientos de Val de San Pedro y
Torreiglesias. Las SD-1.2 y SD-1.3 son, por este
orden, las secuencias más extensivas, alcanzan-
do ambas el dominio meridional (secciones de
Segovia y Hontoria). En cuanto a la SD-1.4 se
restringe al dominio septentrional (Valdevacas
de Montejo, Moral de Hornuez, Urueñas), pu-
diendo estar presente de forma testimonial en
los afloramientos de Castroserracín y Sepúlveda.
Debido a su naturaleza más carbonatada,
únicamente la sección de Valdevacas de Montejo
permite reconocer una distribución vertical de
facies que se repite en cada conjunto de
parasecuencias y permite establecer diferentes
etapas sedimentarias dentro de cada una. El ca-
rácter predominantemente terrígeno del resto de
las secciones, impide reconocer esta distribu-
ción de facies. Cada conjunto de parasecuencias
está formado  por un tramo arenoso basal y por
un conjunto dolomítico tableado en la parte su-
perior, con una proporción decreciente de los
primeros y creciente de los segundos, a lo largo
de los tres primeros conjuntos de parasecuencias
(SD-1.1, SD-1.2 y SD-1.3). La SD-1.4 carece de
facies terrígenas basales, estando íntegramente
constituida por dolomías y calizas parcialmente
recristalizadas. La alternancia periódica de facies
terrígenas y carbonatadas es resultado del avan-
ce y retroceso de los sistemas deposicionales
durante las distintas etapas (cortejos
sedimentarios) de un ciclo eustático completo.
Así, el cuerpo de arenas basal se relaciona
con una etapa del nivel del mar bajo (Luterbacher
et al., 1991; Ruiz, 1996), en la cual se produce
el avance de los cinturones de facies costeros
hacia el interior de la plataforma, depositando
una cuña de arenas terrígenas (SMW); por el
contrario, las dolomías superiores corresponden
a una etapa del nivel del mar alto (HST), en la
que los medios carbonatados de plataforma
retrogradan hacia el margen costero. La mfs se
sitúa en el contacto entre ambos tipos de facies,
de manera que falta por conocer cómo está re-
presentado el episodio transgresivo (TST). La
presencia de superficies de reactivación energé-
tica (que reflejan el comienzo de la etapa
transgresiva, de elevado régimen hidráulico;
ravinement surfaces) en la base de los cuerpos
de arena, y no dentro de ellas, lleva a la conclu-
sión de que estas arenas basales representan si-
multáneamente la SMW y el TST de un mismo
conjunto de 4º orden; fueron aportadas al inte-
rior de la plataforma desde el margen continen-
tal, debido al avance de los cinturones costeros
asociado a la caída eustática, depositando una
SMW de bajo nivel del mar, siendo posterior-
mente removilizadas y redepositadas durante la
subsiguiente etapa transgresiva, de mayor régi-
men hidráulico. Esta segunda etapa de
removilización sedimentaria es consecuente con
el escaso volumen de sedimento que estas cu-
ñas representaban y con el hecho de encontrar-
se sin cementar.
De esta forma,  el aporte de sedimento a
la plataforma se produjo durante una etapa ini-
cial y el depósito final, durante otra etapa des-
conectada de la primera y, en un contexto
sedimentario muy diferente (transgresivo), con-
servando las características sedimentarias de éste
último. Este hecho viene a rebatir la idea de que
cada estrato es resultado de un único evento
deposicional y que sus facies reflejan las carac-
terísticas de éste; en realidad puede ser resulta-
do de varios eventos deposicionales diferentes,
producidos en ambientes y contextos
sedimentarios también diferentes, de manera
que, sus facies mostrarán las características de
estos últimos.
La extensión de los cortejos sedimentarios
de 4º orden reconocidos en Valdevacas de
Montejo al resto de los afloramientos, resulta
bastante compleja debido a la dificultad de re-
conocer superficies estratigráficas de referencia
(mfs) dentro de sucesiones terrígenas; no obs-
tante, en este caso los cortejos están formados
por parasecuencias de menor rango (5º orden),
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de manera que la mfs coincide con el límite su-
perior de una de ellas, facilitando la correlación
de los mismos hacia el SO. A pesar de ello, cuan-
do las condiciones de afloramiento son muy
deficientes, tal y como ocurre en la SD-1.1, nada
se puede hacer.
En la SD-1.3, que se extiende hacia el mar-
gen costero combinando las dos facies, se ob-
serva el paso de un HST carbonatado a mixto,
con arenas en la parte inferior y dolomías en la
superior, quedando la mfs de la secuencia con-
tenida entre facies terrígenas; más hacia el SO
(Val de San Pedro–La Higuera II se observa cómo
la mfs queda contenida dentro del límite inferior
SB-1.2 del conjunto de 4º orden, al haber des-
aparecido por onlap basal el correspondiente TST.
Esta estructura nos recuerda el carácter isócro-
no de la mfs, que conceptualmente representa
el momento de máxima retrogradación de los
cinturones de facies en la plataforma; ese mo-
mento se alcanza cuando la tasa de incremento
eustático es máxima, con total independencia del
tipo de facies que en ese  instante se estén de-
positando a lo largo de la plataforma. Por tanto,
no guarda relación alguna con la superficie de
máxima retrogradación de las facies
carbonatadas (aunque momentaneamente coin-
cidan en algunas secciones).
A menor escala, la distribución de facies
observada en los conjuntos de parasecuencias,
muestra globalmente la evolución sedimentaria
de la secuencia de 3er orden, si bien no permite
diferenciar de forma clara su SMM y cortejos
sedimentarios de 3er orden. Por un lado se ob-
serva una pérdida de espesor creciente a techo
de las secuencias de 4º orden, que está relacio-
nada con el carácter regresivo que adquiere el
tramo final del evento de 3er orden una vez que,
sobrepasado el máximo eustático del mismo, el
nivel del mar comienza a descender. Así mismo,
se reconoce una progresiva disminución del
cuerpo de arenas basal en favor del dolomítico,
hasta llegar a la SD-1.4 en la que ya han desapa-
recido por completo. Esta tendencia muestra un
incremento del “grado de marinidad” de la se-
cuencia mayor hacia techo, o si se prefiere, una
tendencia retrogradante general de los sistemas
deposicionales. Aparentemente esta evolución
es contraria al carácter regresivo que toma el
final del episodio deposicional de 3er orden
(como muestra la pérdida progresiva de espe-
sor de los conjuntos de parasecuencias), de no
ser porque escapa a los límites de esta secuen-
cia de 3er orden y continúa en la siguiente se-
cuencia deposicional (Coniaciense-Santoniense),
mediante la presencia de facies de plataforma
abierta (Mb. Linares de la Fm. Castrojimeno) en
el dominio centro-nororiental y una escas
progradaciónde los cinturones costeros
siliciclásticos (Mb. Hontoria) en el extremo me-
ridional. Representa una etapa transgresiva de
rango mayor, desarrollada a partir de la impor-
tante caída eustática asociada al SB-1, que
engloba varios episodios deposicionales de 3er
orden.
La ausencia de facies terrígenas en la SD-
1.4 puede ser debida a una falta de aportes
siliciclásticos procedentes del margen costero o
a que éstos se depositaran finalmente (durante
la etapa transgresiva) en áreas más proximales
(hacia el SO), sin que se puedan reconocer ac-
tualmente debido a la estructura de toplap aso-
ciada al límite SB-2; en ambos casos, la caída
eustática a la que se asocian tuvo que ser de
menor amplitud que las anteriores.
Dentro de cada conjunto de
parasecuencias se reconocen varias
parasecuencias de 5º orden, cuyos límites son
superficies de discontinuidad menor, coincidien-
do en algunos casos, con los límites y mfs de las
secuencias mayores. Se interpretan como el re-
sultado de un evento eustático de rápida
profundización, en el que se genera un espacio
de acomodación, seguido por el relleno
sedimentario del mismo; la etapa transgresiva
inicial y la correspondiente mfs estarían inclui-
das en el límite inferior de la secuencia y toda
ella se desarrollaría en un HST de 5º orden. No
obstante, no se puede descartar la presencia de
un SMW de 5º orden hacia el margen continen-
tal dentro de las sucesiones terrígenas allí
aflorantes, pudiendo estar retrabajadas durante
la posterior etapa transgresiva (TST), como ya
se ha visto anteriormente.
El número de parasecuencias dentro de
cada conjunto mayor es muy variable, debido a
la disminución de espacio de acomodación
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existente hacia el margen costero, que provoca
el acuñamiento basal (onlap) de las
parasecuencias iniciales y el biselamiento termi-
nal (toplap) de las parasecuencias superiores de
cada episodio de 4º orden. Estos procesos, que
tienen lugar durante el episodio deposicional o
bien durante la interrupción sedimentaria subsi-
guiente, controlan la extensión de cada
parasecuencia en el área de estudio.
Conviene resaltar que las relaciones
geométricas descritas (onlap y toplap) se defi-
nieron en estratigrafía sísmica con un significa-
do concreto, que no tiene porque coincidir con
el que adquieren en geología de superficie, don-
de la capacidad de resolución estratigráfica es
netamente superior. Así ocurre con las estructu-
ras de toplap asociadas a los límites SB-1.2 y
SB-2 de las secuencias de 3º y 4º orden analiza-
das. En este caso, dichas estructuras están sin
duda relacionadas con una ligera truncación
erosiva de los depósitos más someros (margi-
nales) de la secuencia previa. La existencia de
procesos erosivos es bastante común en már-
genes costeros, estando frecuentemente asocia-
dos a eventos de caída eustática, debido a la
redistribución (removilización) de sedimentos
que ésta genera, en busca de nuevo espacio para
acomodarlos. Durante la parada sedimentaria,
un pequeño movimiento tectónico por una frac-
tura local, o simplemente una subsidencia dife-
rencial (por carga sedimentaria y compactación)
en sentido proximal-distal, justificarían, una vez
reanudada la sedimentación, la falta de parale-
lismo entre las capas inferiores y las superiores
a la superficie de biselamiento. Por esta razón,
la existencia de toplap asociadas a límites de se-
cuencia realzan la importancia de dicho límite.
Hacia el interior de la plataforma, este tipo de
relaciones tiende a desaparecer.
Dentro de cada conjunto de
parasecuencias, la relación existente de éstas con
la mfs de 4º orden (tal y como se vio en otros
sectores más internos de la plataforma, ya anali-
zados), ha permitido reconocer cuales son las
parasecuencias presentes y cuales las ausentes,
estas últimas contenidas en los límites de 4º or-
den de la secuencia mayor. Así, de las cinco
parasecuencias que definen un conjunto com-
pleto, SD-1.2 y SD-1.3 están formadas en cada
caso por las tres parasecuencias centrales: sd-
2.2, sd-2.3, sd-2.4 y sd-3.2, sd-3.3, sd 3-4, res-
pectivamente; por su parte, la SD-1.4, por las
parasecuencias sd-4.2 y sd-4.3. Finalmente, las
malas condiciones de afloramiento de la SD-1.1
permiten identificar dos posibles parasecuencias,
pero sin conocer de forma clara de cuales se
trata.
De todas ellas, destacan las parasecuencias
sd-3.2, sd-3.3 y sd-2.3, ésta última por ser la
más extensiva del episodio deposicional, alcan-
zando los afloramientos más suroccidentales de
Segovia y Hontoria, mientras que la sd-3.3 por
la presencia de facies mixtas terrígeno
carbonatads en cambio lateral de facies. La
parasecuencia sd-3.2 destaca por su morfología
lenticular, de base plana y techo lobulado, con
un espesor máximo de 4 m en el área central
(Tejadilla – Sepúlveda) que se reduce progresi-
vamente, alcanzando un valor mínimo de 1,5 m
al NE (Valdevacas de Montejo) y desaparecien-
do al SO (Val de San Pedro). Si se tiene en cuen-
ta el contexto sedimentario en el que se ha ge-
nerado, se interpreta como una gran barra are-
nosa (megaduna) adosada al margen costero
durante la etapa transgresiva del 3er episodio
deposicional de 4º orden, edificada con las are-
nas asociadas a la caída eustática de la base. Al
observar en detalle la estructura interna de la
barra, se reconocen dos cuerpos de arena sepa-
rados por una discontinuidad sedimentaria (sec-
ciones de Tejadilla y Hontoria), deduciéndose
que la megaestructura se formó en dos etapas
diferentes. Este hecho plantea una idea impor-
tante: el cuerpo de arenas inferior puede corres-
ponder a la primera parasecuencia sd-3.1 (o a
parte de ella) del conjunto SD-1.3, en facies ex-
clusivamente terrígenas, removilizadas y
reposicionadas durante el episodio transgresivo
mayor (4º orden); de esta forma, ambas
parasecuencias (sd-3.1 y sd-3.2) constituirían en
conjunto la SMW/TST de la secuencia de 4º or-
den, de lo que se deduce que en el margen cos-
tero, las arenas que definen las parasecuencias,
representan SMW de 5º orden asociadas a la
caída del nivel del mar de la base del evento
eustático menor, de manera que en estos esce-
narios de la plataforma, hay parasecuencias ex-
clusivamente formadas por cortejos de bajo ni-
vel.
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De esta forma, se encuentra una explica-
ción lógica al repentino cambio de facies obser-
vado en la siguiente parasecuencia (sd-3.3): las
arenas y dolomías de esta parasecuencia se ha-
brían formado en dos etapas diferentes del epi-
sodio de 5º orden, perteneciendo por tanto a
dos cortejos también  diferentes; las arenas re-
presentarían la SMW asociada a la caída eustática
de la base del episodio, siendo posteriormente
retrabajadas durante la etapa transgresiva; por
su parte, las dolomías representan el HST de 5º
orden correspondiente, de manera que, la mfs
que separa ambos cortejos es una superficie neta
que pasa de estar en la base de la parasecuencia,
cuando ésta se encuentra en facies dolomíticas,
a estar en el techo de la misma, cuando aparece
en facies terrígenas.
Surge un modelo deposicional coherente,
que integra la distribución vertical de facies en
los conjuntos de parasecuencias, con su distri-
bución espacial a lo largo del margen de plata-
forma (en sentido proximal-distal) a escala de
5º orden. Dentro de un conjunto de
parasecuencias, las facies arenosas se entienden
en términos de SMW/TST de secuencias meno-
res de 5º orden, pudiendo por ello aparecer igual-
mente en el SMW/TST o HST de 4º orden, aun-
que lógicamente van a ser más frecuentes en el
primero de ellos, asociadas a la caída eustática
de mayor rango (4º orden). Las que aparecen
dentro del HST de 4º orden (Ej. sd-3.3), van a
ocupar posiciones más proximales respecto a las
anteriores, pudiendo incluso faltar (Ej. sd-3.4),
debido a la menor amplitud de las caídas del
nivel del mar de 5º orden dentro del contexto
de alto nivel del mar que impone el episodio
eustático mayor (4º orden).
Dentro de los términos carbonatados de
cada sección es posible reconocer varios rangos
de secuencias menores. Las parasecuencias o se-
cuencias de 5º orden se dividen internamente
en dos secuencias de 6º orden, constituidas por
conjuntos de estratos, tipo marga – dolomía (are-
nosa) o dolomía fina – dolomía tractiva
(bioclástica), limitados por discontinuidades
menores (niveles de concentración de la
bioturbación, superficies ferruginosas, contac-
tos dolomía – marga, etc.) y por los límites de 5º
orden. Repiten la tendencia sedimentaria
(somerización) de la parasecuencia que las con-
tiene, suponiéndoles un origen eustático (pauta
de repetición cíclica dentro de cada
parasecuencia) en el que, a juzgar por las facies
y la tendencia sedimentaria observada, represen-
tan parte del mismo (máximo eustático y  tramo
de descenso).
El reconocimiento de secuencias de 6º or-
den en sucesiones terrígenas no es posible, bien
porque realmente no exista nada más que la que
representa la SMW de 5º orden de la
parasecuencia que las contiene, o porque la re-
solución obtenida en este tipo de facies no per-
mite identificar las discontinuidades menores
que las limitan. Dichas discontinuidades esta-
rían relacionadas con pequeñas superficies de
removilización, lags de cantos y otras estructu-
ras internas existentes dentro de los bancos de
arena definidos que, por su abundancia y escasa
importancia, no fueron tenidas en la considera-
ción suficiente durante la recogida inicial de da-
tos. No obstante, de existir estas secuencias de
6º orden en las facies terrígenas de una
parasecuencia, no serían correlacionables con
las secuencias de 6º orden reconocidas en los
terminos carbonatados de la misma, ya que se
encuentran en cortejos de 5º orden diferentes y
por lo tanto, formadas en diferentes etapas del
episodio eustático mayor.
Por último, aún es posible reconocer un
rango menor de secuencias dentro de las de 6º
orden, formadas por pares de estratos individua-
les, cuyo origen autocíclico o alociclíco
(eustático) se desconoce debido a sus dificulta-
des de reconocimiento (requieren un detalle de
observación muy elevado), a la reducida exten-
sión de los afloramientos (tramos carbonatados)
y las escasas posibilidades de correlación.
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En el capítulo 6 se recoge el análisis
estratigráfico de los tres sectores del Surco Ibé-
rico que durante el Turoniense Superior, repre-
sentaron las áreas más internas de esta cuenca y
de  su margen costero (que aportaba materiales
siliciclásticos al sistema). En base a los datos
aportados, el presente capítulo establece una co-
rrelación global de aquéllos en el que se recons-
truye la arquitectura deposicional del episodio
sedimentario estudiado (Turoniense Superior–
Coniaciense Inferior), desde las zonas internas
distales de la plataforma carbonatada hacia el
margen costero; de esta forma, se obtiene un
modelo global de apilamiento sedimentario que
muestra las pautas de los ritmos deposicionales
en toda la plataforma, facilitando un posterior
análisis cicloestratigráfico.
El Turoniense Superior–Coniaciense Infe-
rior está formado por sucesiones carbonatadas
homogéneamente estratificadas en áreas de pla-
taforma y por sucesiones mixtas hacia el mar-
gen costero constituidas por arenas y dolomías
tableadas, que reproducen igualmente en sus
términos carbonatados el carácter homogéneo
y rítmico de la estratificación, propio de este
conjunto sedimentario en toda la Cordillera Ibé-
rica, con independencia de las unidades
litoestratigráficas consideradas.
Desde un punto de vista genético, repre-
sentan una secuencia deposicional de 3er orden
(SD-1), que muestra una evolución sedimentaria
interna, en la que se reconocen las diferentes
etapas evolutivas de un episodio deposicional
de origen eustático, así como un patrón de
apilamiento sedimentario complejo, con varios
rangos superpuestos de secuencias menores. La
existencia de esta secuencia deposicional ha sido
resaltada por autores anteriores; estos materia-
les fueron interpretados inicialmente por Floquet
(1991) como los términos finales de una “Uni-
dad Tecto–Biosedimentaria” (2ª U.T.B.S.), asimi-
lable a un gran ciclo de profundización por
subsidencia tectónica y posterior relleno
biosedimentario, dentro del cual reconoce va-
rias mesosecuencias, de igual origen, sin llegar
a correlacionarlas de unos afloramientos a otros.
Posteriormente, Alonso et al., (1993) interpre-
tan del mismo modo los materiales estudiados
dentro de la última secuencia deposicional (DS
7) de un ciclo de 2º orden de edad Cenomaniense–
Coniaciense basal, aunque no precisan los lími-
tes de dicha secuencia. Así mismo, Gräfe (1994),
reinterpretando los datos de Floquet (1991), de-
fine una secuencia de 3er orden (UC 8/9) de edad
Turoniense Superior–Coniaciense basal, coinci-
diendo con los autores anteriores en su localiza-
ción al final de un ciclo de 2º orden, si bien dis-
crepa en la posición de sus límites.
Por su parte, Segura et al. (1996), Gil &
García (1996) y García-Hidalgo et al. (1997), in-
terpretan el intervalo estratigráfico estudiado, en
éstas y otras áreas de la Cuenca Ibérica, como la
primera secuencia deposicional de 3er orden de
un ciclo de 2º orden de edad Turoniense Supe-
rior–Campaniense, correlacionándola con el
episodio UZA-3.1 (Turoniense Superior–
Coniaciense basal) de la carta eustática de Haq
et al. (1988). Recientemente, Floquet (1998),
reinterpreta sus anteriores U.T.B.S. como ciclos
transgresivo–regresivos de 2º orden y asimila
estos materiales a la última secuencia
deposicional (DC 7) de uno de estos ciclos ma-
yores; no obstante, no precisa de forma clara
los límites de esta secuencia deposicional. En
síntesis, se observa que, si bien se asume de for-
ma generalizada la existencia de una secuencia
deposicional de 3er orden en el intervalo
estratigráfico estudiado, existe una indetermina-
ción de sus límites, que conduce a discrepan-
cias en cuanto a la posición de la secuencia den-
tro de los ciclos transgresivo–regresivos de 2º
orden del Cretácico  Superior. A continuación, a
partir de los datos recogidos en el Capítulo 6 se
realiza una descripción detallada de la naturale-
za de ambos límites, fijando la posición de los
mismos en los tres sectores estudiados de la pla-
taforma.
7.1  Modelo de apilamiento
deposicional
7.1.1 Límites de secuencias
La secuencia de 3er orden está limitada por
dos importantes discontinuidades estratigráficas,
cuya expresión física varía desde las zonas inter-
nas de la plataforma hacia el margen continen-
tal, donde presentan una expresión más clara.
Estas discontinuidades son identificables por: la
combinación del tipo de estructuras y procesos
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asociados a la interrupción sedimentaria (estruc-
turas de emersión, procesos de diagénesis tem-
prana); las relaciones geométricas (onlap, toplap)
que presentan con respecto a las secuencias
adyacentes (Fig. 7.1); y por cambios en la evolu-
ción vertical de las facies, que reflejan rupturas
significativas en la tendencia sedimentaria ge-
neral; estas dos últimas características son las
que permiten jerarquizar las discontinuidades y
establecer la importancia de los límites de se-
cuencia. Dentro de la SD-1 se reconocen otras
discontinuidades de menor rango, que si bien
exhiben el mismo tipo de estructuras y proce-
sos asociados a una interrupción sedimentaria,
reflejan rupturas menores en la evolución verti-
cal de las facies; dichas discontinuidades permi-
ten definir secuencias menores de alta frecuen-
cia (4º, 5º y 6º orden).
La discontinuidad que representa el límite
inferior de la secuencia (SB-1) está caracteriza-
da por la presencia de costras lateríticas (Ej. El
Arenal), estructuras de erosión y removilización
(Ej. Segovia), huellas de raíces (Ej. Arcones), pro-
cesos de recristalización que afectan a depósi-
tos previos (Ej. Valdevacas de Montejo, Humada–
La Riba de Valdelucio) y otras estructuras que
reflejan una etapa de interrupción sedimentaria
y exposición subaérea, tanto más frecuentes
cuanto más próximas al margen de la platafor-
ma; también está caracterizada, por un impor-
tante desplazamiento de los cinturones de fa-
cies siliciclásticas hacia la cuenca, que conduce
a la presencia de depósitos terrígenos costeros
sobre facies marinas de plataforma abierta (Sec-
tor III), alcanzando posiciones distales de plata-
forma interna (Sector II). Allí donde no se depo-
sitaron estas cuñas de arena, la discontinuidad
se reconoce fácilmente por una importante rup-
tura en la evolución vertical de las facies, que
pone fin a la tendencia emergente o regresiva
del conjunto sedimentario inferior, y da paso a
un cambio de tendencia como consecuencia de
una brusca retrogradación de los cinturones de
facies (Sector I) en sentido contrario (hacia el
margen costero), en relación con el ascenso
eustático de esta secuencia deposicional (SD-1).
El límite superior (SB-2) constituye una
nueva discontinuidad estratigráfica, con proce-
sos de dolomitización, brechificación,
ferruginización y, en menor medida, de
carstificación asociados, que reflejan episodios
de interrupción sedimentaria y de emersión no
generalizada del margen costero y de diversas
áreas de plataforma interna (Sectores I y III); por
encima, las superficies de exposición subaérea
y los procesos de diagénesis temprana desapa-
recen del registro estratigráfico. Este límite re-
presenta una segunda ruptura mayor en la evo-
lución vertical de las facies, pero de diferente
signo y amplitud según las zonas: muestra un
pequeño avance de los sistemas costeros
siliciclásticos, que quedan restringidos al domi-
nio más meridional (proximal) del margen cos-
tero de la plataforma (área de Hontoria a Caba-
llar; Sector III); en la zona intermedia muestra
un escaso contraste de facies a uno y otro lado
de la discontinuidad (área de Caballar a
Sepúlveda; sector III); en el resto del área de
estudio (dominio septentrional del Sector III y,
sectores I y II), se observa una retrogradación
generalizada de los sistemas deposicionales que
permite la llegada de facies de plataforma abier-
ta, con faunas de ammonoideos hasta la región
de Sepúlveda (Fig. 7.1).
Ambos límites reflejan dos superficies de
discontinuidad mayor que delimitan diferentes
etapas en el desarrollo de la plataforma
carbonatada. A escala regional manifiestan im-
portantes relaciones geométricas con los mate-
riales de las secuencias anteriores y posteriores:
la SB-1 muestra una relación de toplap sobre
materiales de, al menos, dos secuencias previas
de3er orden ; así mismo, la SB-2 define otra rela-
ción de toplap sobre los materiales de su propia
secuencia.  Estas discontinuidades mayores son
el resultado de importantes caídas del nivel del
mar, que interrumpen los procesos
sedimentarios a lo largo de la plataforma, lle-
gando a exponerla parcialmente, al tiempo que
provocan un desplazamiento lateral de los cin-
turones de facies.
Sin embargo, aunque tengan un origen co-
mún, la magnitud del descenso eustático ha sido
desigual. En el caso de la discontinuidad basal
(SB-1), se interpreta que la amplitud de la caída
del nivel del mar fue mayor, a juzgar por la acu-
sada progradación de los sistemas costeros
siliciclásticos hacia el interior de la plataforma,
depositando cuñas terrígenas sobre materiales
de plataforma abierta (dominio septentrional del
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Sector III) que alcanzan áreas muy distales (Sec-
tor II; si bien en este caso, la presencia de la
cuña de arenas guarda relación con la proximi-
dad del borde continental asturiano del Macizo
Hespérico), así como por la importante ruptura
en la evolución vertical de facies en las restantes
áreas (Sector I), que implican un cambio de ten-
dencia sedimentaria. Debido a estas caracterís-
ticas y a la presencia de estructuras y procesos
que reflejan una  parada sedimentaria y/o emer-
sión (encostramientos ferruginosos, huellas de
raíces, estructuras de desecación, procesos de
diagénesis temprana, etc.), es un límite fácilmen-
te reconocible a lo largo de toda la plataforma.
En el límite  superior (SB-2), la exposición de la
plataforma es parcial, no llegando afectar a las
áreas más distales (Sector II); el desplazamiento
de los cinturones de facies es menor (las cuñas
terrígenas quedan restringidas a las áreas más
proximales del margen costero) y, como conse-
cuencia de ello, la ruptura sedimentaria es mu-
cho más exigua. En ocasiones, este cambio no
se materializa en una superficie de contacto neta,
sino gradual y sólo deducible después de anali-
zar una buena porción de registro sedimentario,
surgiendo problemas de reconocimiento en
aquellas áreas de la plataforma donde el con-
traste de facies es muy bajo y no presentan es-
tructuras claras de exposición subaérea (Ej.
Urueñas, Arcones, Contreras, Santa María de las
Hoyas, etc.). En base a estos criterios se inter-
preta que la caída eustática que generó esta se-
gunda discontinuidad tuvo una menor amplitud.
De esta forma, y evitando recurrir a la
tipificación de límites de secuencia establecida
en estratigrafía sísmica (Van Wagonner et al.,
1988), básicamente debido a que en este caso
no se tiene un control completo de la platafor-
ma (ver  5.2.2), se puede llegar a la conclusión
final de que el límite inferior (SB-1) de la secuen-
cia es el más importante (mayor rango), estan-
do asociado a un descenso eustático mayor, con
independencia de que la plataforma quedara
parcial o totalmente expuesta.
Dentro de la secuencia de 3er orden se re-
conocen cinco secuencias menores de 4º orden
o conjuntos de parasecuencias (dentro de las
cuales se reconocen secuencias menores de 5º
y 6º orden). De base a techo se denominan: SD-
1.0, SD-1.1, SD-1.2, SD-1.3 y SD-1.4, y están
limitadas por discontinuidades estratigráficas
menores asociadas a caídas eustáticas más pe-
queñas, siendo identificadas con los mismos cri-
terios anteriomente expuestos (estructuras pre-
sentes y cambios de tendencia sedimentaria). La
SD-1.0 es de naturaleza terrígena y aflora exclu-
sivamente en las zonas más distales del área de
plataforma estudiada (Sector II). El resto son
conjuntos de parasecuencias carbonatados,
mostrando igualmente las etapas evolutivas o
sedimentarias de un episodio completo de as-
censo y descenso del nivel del mar; se extien-
den hacia el margen costero de la plataforma
donde adquieren un carácter mixto (excepto el
SD-1.4 que se mantiene carbonatado), al tiem-
po que reducen su espesor, acuñándose sobre
las secuencias inferiores o siendo biseladas por
las superiores.
El límite superior de la SD-1.0 (SB-1.0) se
sitúa a techo de un conjunto de arcillas negras
con abundantes restos vegetales, al que sigue
un tramo carbonatado con facies de acumula-
ción bioclástica, que adquiere un carácter
lumaquélico en la base, incorporando fragmen-
tos carbonosos removilizados del nivel inferior.
Representa una importante ruptura sedimentaria,
con un brusco cambio de los ambientes
sedimentarios (retrogradación de los cinturones
de facies) y un notable incremento de la energía
del medio, todo ello en un contexto transgresivo.
El límite superior de la SD-1.1 (SB-1.1) se locali-
za a techo de un banco de estromatolitos globu-
lares que pone fin a la tendencia somerizante o
regresiva de los últimos tramos de la secuencia
de 4º orden. Por encima, se constata un cambio
de tendencia en un contexto nuevamente
transgresivo. El nivel de estromatolitos consti-
tuye un horizonte guía de correlación regional
debido a su extraordinaria continuidad en la pla-
taforma, extendiéndose desde los afloramientos
de la región de Soria (Ej. Cabrejas del Pinar) has-
ta los del N de Burgos (Ej. Humada). El límite
superior de la SD-1.2 (SB-1.2)  se sitúa a techo
de depósitos mareales (tidalitas) o margas
marginolitorales que resaltan el carácter some-
ro de los últimos metros de la SD-1.2; por enci-
ma, dan paso a facies de ambientes claramente
submareales, dibujando una retrogradación
menor de los sistemas deposicionales. En este
caso, la discontinuidad se encuentra resaltada
por la presencia adicional de superficies
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ferruginosas así como de procesos de
dolomitización (relacionados con la presencia de
aguas meteóricas) y brechificación, que afectan
de manera local a los depósitos terminales de la
secuencia (Ej. Muñecas, Contreras II, La Galia-
na). No obstante, en el afloramientos de La Riba
de Valdelucio (Sector II) su reconocimiento es
difícil, debido al escaso contraste de facies. El
límite superior de la SD-1.3 (SB-1.3) queda me-
jor caracterizado que el anterior porque durante
la interrupción sedimentaria, los procesos de
recristalización, dolomitización, brechificación y
ferruginización se generalizan más en la plata-
forma y son más penetrativos sobre los depósi-
tos de la SD-1.3 que a su vez, presenta un ma-
yor desarrollo de facies marginolitorales. Local-
mente se reconocen superficies de reactivación
energética y niveles de acumulación de cantos
planos procedentes de las tidalitas inferiores, que
marcan el inicio del último episodio deposicional
de 4º orden, cuyo límite coincide con el SB-2 de
la secuencia de 3er orden ya descrito.
Hacia el borde de la plataforma (Sector III),
los límites SB-1.1 y SB-1.2 de los conjuntos de
parasecuencias carbonatadas viene resaltado
por: un contacto litológico neto entre facies
dolomíticas rojas del techo de la secuencia pre-
via y arenas de la base del siguiente episodio
deposicional (sección de Valdevacas de
Montejo); y por encostramientos lateríticos,
silcretas, superficies erosivas, horizontes con
raíces, etc., en posiciones más marginales (den-
tro de sucesiones completamente terrígenas).
Por su parte, el límite SB-1.3 continúa entre fa-
cies carbonatadas, manifestándose como un
horizonte de brechificación y de dolomitización
preferente.
En suma, los límites (SB-1.0, SB-1.1, SB-
1.2 y SB-1.3) de todos los conjuntos de
parasecuencias son discontinuidades menores
asociadas a caídas eustáticas de 4º orden. En
general, se  manifiestan por un cambio en la ten-
dencia emergente o regresiva de los tramos fi-
nales de la secuencia previa, hacia situaciones
que pueden ser: bien más marinas, fruto de una
retrogradación menor de los cinturones de fa-
cies (excepto en SB-1.0), como ocurre en áreas
de plataforma; o bien a situaciones más costeras,
como ocurre en el margen de plataforma debi-
do a la progradación de los sistemas costeros
siliciclásticos hacia el interior de  la cuenca. Ade-
más, exceptuando al SB-1.0 y SB-1.1, en el res-
to de los límites (SB-1.2, SB-1.3 y SB-2) se ob-
servan dos fenómenos superpuestos: por un
lado, se constata un incremento progresivo de
los procesos de diagénesis temprana asociados
a las etapas de interrupción sedimentaria y emer-
sión, que alcanza su máximo en el SB-2 (ver
6.2.4); y por otro, se observa una disminución
progresiva del contraste de facies, debido a un
menor desplazamiento lateral de los sistemas
deposicionales asociado a cada discontinuidad.
Cada conjunto de parasecuencias está
compuesto internamente por secuencias
deposicionales de menor rango (5º orden) o
parasecuencias, en un número variable depen-
diendo del sector de la plataforma considerado.
Sus límites son superficies ferruginosas, niveles
de brechificación, interestratos margo-arcillosos,
niveles muy bioturbados, repentinos cambios de
facies, etc., y en general, cualquier tipo de estruc-
turas que representen pequeñas discontinuidades
estratigráficas correlacionables a lo largo de toda
la plataforma; también coinciden con los límites
de secuencias mayores, así como con las super-
ficies estratigráficas de referencia que limitan sus
cortejos sedimentarios, tal y como describe más
adelante. Internamente, manifiestan un tenden-
cia sedimentaria unidireccional (sin cambios), es-
tando generalmente representadas como secuen-
cias de somerización en facies carbonatadas, y
de granoclasificación positiva, en las terrígenas,
si bien estas últimas pueden contener una ten-
dencia contraria (granocreciente).
En áreas de plataforma abierta (Sector I y
II), se comprueba que un conjunto de
parasecuencias completo se compone de un
número no inferior a cinco secuencias de 5º or-
den, aunque no puede descartarse la posibili-
dad de que dicho número pueda verse
incrementado en zonas de plataforma externa y
talud (Surco Cantábrico), donde el espacio de
acomodación en la cuenca es mayor. Las cinco
parasecuencias se denominan: sd-n.1, sd-n.2, sd-
n.3, sd-n.4 y sd-n.5, donde “n” hace referencia
al conjunto de parasecuencias correspondiente.
Esta pauta de apilamiento no se ha
constatdo en la SD-1.0, cuyos escasos aflora-
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mientos hace difícil el establecimiento de una
secuencialidad de alta frecuencia.  A ello, se aña-
den dos factores adicionales: por un lado, el ca-
rácter aleatorio de los eventos deposicionales en
sistemas siliciclásticos, carentes de la regulari-
dad sedimentaria mostrada por los sistemas
carbonatados (Schwarzacher, 2000); por otro
lado, el contexto deposicional en el que se
enmarca la SD-1.0, dentro de una etapa de nivel
del mar bajo, en la que la falta de espacio de
acomodación debe generar una disposición
progradante de los diferentes episodios
deposicionales, careciendo del control comple-
to de todos ellos en una única sección
estratigráfica. A pesar de estas limitaciones, la
presencia de una superficie ferruginosa, coinci-
diendo con un cambio brusco en el tamaño de
los clastos (arena – arcilla) y con la desaparición
de los componentes calcáreos (cemento y frag-
mentos de conchas), lleva a pensar en una dis-
continuidad estratigráfica menor que delimita-
ría dos parasecuencias. Aparte de estas dos
parasecuencias, cuya aceptación pasa forzosa-
mente por identificarlas en otros afloramientos,
no existen datos que permitan conocer el nú-
mero total de parasecuencias que componen la
SD-1.0 hacia el margen continental (Borde As-
turiano).
Los restantes conjuntos de parasecuencias
muestran las cinco parasecuencias internas en
algún punto de la plataforma, excepto la SD-1.4,
en la que sólo se reconocen tres; la ausencia de
dos parasecuencias  encuentra fácil explicación
en la falta de espacio de acomodación suficiente
en el tramo final del episodio deposicional de 3er
orden, próximo a su límite superior (SB-2). Por
otro lado, la continuidad de las parasecuencias
a lo largo de la plataforma es muy elevada, man-
teniendo además un espesor muy uniforme, sal-
vo en aquellos casos en los que la existencia de
una tectónica sinsedimentaria local generó in-
crementos bruscos del espesor de alguna de ellas
(Ej. Cabrejas del Pinar). No obstante, hacia el
margen costero se observa una progresiva dis-
minución del número de parasecuencias de cada
conjunto de 4º orden, al tiempo que pasan a
estar formadas por facies terrígenas. La desapa-
rición de parasecuencias afecta a aquellas que
ocupan una posición extrema en el conjunto de
parasecuencias, debido al acuñamiento basal
(onlap) en el caso de las parasecuencias inferio-
res o por relaciones de toplap y offlap sobre el
límite superior del conjunto, en el caso de las
superiores. En áreas internas de plataforma, no
se reconocen estructuras erosivas significativas
asociadas a los límites superiores de los conjun-
tos de parasecuencias que permitan suponer que
la desaparición de una parasecuencia superior
se deba a biselamiento (toplap), sino más bien a
un solapamiento retractivo (offlap) como con-
secuencia de la falta de espacio de acomoda-
ción (menos extensivas) en el tramo final del
episodio sedimentario de 4º orden. En el aflora-
miento de Humada, se reconoce una superficie
ligeramente erosiva a techo (sb-2.4) de la sd-2.4
que provoca un espesor más reducido de dicha
parasecuencia respecto al quepresenta en otros
sectores de la plataforma (Sector I), donde no
muestra evidencias de procesos erosivos (Fig.
7.1), interpretándose por ello, como un proceso
local asociado a una discontinuidad menor de
5º orden.
En el margen costero (Sector III) la situa-
ción es diferente, observando como tras mante-
ner una elevada continuidad y un espesor muy
homogéneo, las parasecuencias se acuñan so-
bre el límite superior en un corto espacio; ello
es especialmente notorio en las parasecuencias
sd-4.3, sd-4.2, sd-3.4 y sd-3.3, que se acuñan
sobre el límite superior (SB-2) de la secuencia
de 3er orden. En este caso, se interpreta que la
desaparición de estas parasecuencias se vio fa-
vorecida por un biselamiento o una truncación
erosiva previo al siguiente episodio sedimentario;
estos procesos erosivos son bastante frecuen-
tes en los bordes de la plataforma (discordan-
cias costeras; Van Wagoner et al., 1988).
7.1.2  Distribución de facies y cortejos
sedimentarios en los diferentes
rangos de secuencias
El que las parasecuencias de 5º orden
muestren una pauta de repetición periódica den-
tro de cada conjunto de parasecuencias (1:5) a
lo largo de la sucesión sedimentaria, así como
de su elevada continuidad y homogeneidad, ya
comentadas, nos aproxima a su naturaleza
alocíclica y a su origen eustático; es difícil en-
contrar otro factor que genere espacio de aco-
modación en la cuenca (subsidencia tectónica o
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compactación) susceptible de ser rellenado por
sedimentos, que reproduzca esa regularidad
sedimentaria en el registro estratigráfico y esa
uniformidad de los cuerpos de roca
(parasecuencias) a lo largo de la plataforma. El
origen eustático de las parasecuencias permite
explicar de manera convincente: la existencia de
facies terrígenas y carbonatadas hacia el mar-
gen costero, las relaciones laterales entre am-
bos términos y las tendencias sedimentarias con-
trapuestas que presenta cada una. Dentro de una
parasecuencia puede reconocerse las diferentes
etapas que marcan la evolución del episodio
eustático, de manera similar a lo que ocurre en
las secuencias de 3er orden mediante los corte-
jos sedimentarios.
 En áreas de plataforma (medios
carbonatados), la parasecuencia es resultado de
una rápida profundización que genera el espa-
cio de acomodación necesario, seguida de un
relleno posterior, interpretándolas en este tra-
bajo en relación con episodios de ascenso y des-
censo del nivel del mar de rango menor (5º or-
den; ver 5.2.2); la etapa de bajo nivel y la etapa
transgresiva del episodio eustático de 5º orden
quedan contenidas en el límite inferior de la
parasecuencia, de manera que, la sedimentación
tiene lugar durante la etapa de alto nivel del mar,
siendo totalmente conforme con la tendencia
somerizante que muestran las facies
carbonatadas. Por el contrario, en el margen
costero, la sedimentación se inicia en la etapa
de bajo nivel del mar; los depósitos terrígenos
se formaron durante esta etapa inicial del episo-
dio eustático, debido al avance de los sistemas
costeros siliciclásticos hacia la cuenca, asociado
a la caída eustática de 5º orden que generó la
discontinuidad basal. Estas cuñas terrígenas, o
SMW de 5º orden, han podido ser  removilizadas
durante la siguiente etapa transgresiva, como se
describe más adelante en las secuencias de 4º
orden.
De esta forma, aunque los dos tipos de
facies se han generado en el mismo episodio
eustático, lo han hecho en diferentes momen-
tos del mismo y en dominios paleogeográficos
de la cuenca sedimentaria también muy diferen-
tes: en áreas de plataforma (interna), las
parasecuencias están formadas por un HST,
mientras que en el margen costero, lo están por
una SMW formada en una etapa anterior, pu-
diendo encontrarse retocada durante la etapa
transgresiva (SMW/TST). Así, la mfs que separa
ambos cortejos pasaría de estar contenida en el
límite inferior de la parasecuencia, cuando ésta
se encuentra en facies carbonatadas, a estar en
el límite superior sobre las facies terrígenas. Este
modelo deposicional permite explicar, por un
lado, el rápido cambio de facies observado en la
parasecuencia sd-1.3 entre las secciones de
Sepúlveda y Urueñas (Sector III) y, por otro,
como se verá más adelante, la existencia de fa-
cies terrígenas en los HST de 4º orden.
Dentro de los términos carbonatados de
las parasecuencias, se reconoce que los diferen-
tes estratos que las componen tienden a organi-
zarse en dos conjuntos tipo marga–caliza,
micrita–calcarenita (dolomía fina–dolomía
tractiva en el Sector III), limitados por pequeñas
discontinuidades estratigráficas y por los límites
de las secuencias anteriormente descritas. Des-
de un punto de vista genético, son asimilables a
secuencias deposicionales de 6º orden que re-
piten la tendencia somerizante, o de energía cre-
ciente a techo, de la parasecuencia que los con-
tiene. Así mismo, muestran una pauta de repeti-
ción cíclica (1:2) en el registro sedimentario, lo
que nos lleva una vez más a relacionar su origen
con factores externos a la cuenca sedimentaria.
Se interpretan como resultado de un episodio
de ascenso y descenso eustático menor, en el
que a juzgar por el tipo de facies y la tendencia
observada, reflejan la etapa de alto nivel y su
tramo de descenso; las etapas de bajo nivel y de
ascenso (transgresivas) estarían contenidas en
la discontinuidad basal.
No se puede descartar la presencia de se-
cuencias de 6º orden en los términos terrígenos
de la parasecuencia; de hecho, dentro de una
parasecuencia de 5º orden, el SMW presente en
el margen costero representaría al menos una
secuencia de 6º orden diferente a las definidas
en los términos carbonatados de la misma
parasecuencia, ya que se encuentran en corte-
jos de 5º orden diferentes y por lo tanto, forma-
do en diferentes etapas del episodio eustático
mayor. No obstante, de existir más de una se-
cuencia de 6º orden en los términos terrígenos,
las discontinuidades que los limitan quedan por
debajo de la capacidad de resolución obtenida
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en este trabajo dentro de este tipo de facies. Ade-
más, hay que tener en cuenta que el reconoci-
miento del número total de secuencias de 6º or-
den en las facies terrígenas de la parasecuencia,
participa de los factores limitantes derivados de
los sistemas sedimentarios y del contexto
deposicional en el que se  producen(etapa de
bajo nivel del mar), expuestos anteriormente al
describir las parasecuencias en la SD-1.0.
Así mismo, las secuencias de 6º orden pre-
sentan un rango interno menor de secuencias,
antes de llegar al estrato elemental. Dentro de
ellas, se reconocen grupos o parejas de estratos
tipo marga–caliza, micrita–calcarenita, reflejan-
do una somerización creciente a techo. Su reco-
nocimiento ya no es tan generalizado como en
casos anteriores, restringiéndose preferentemen-
te a áreas someras de plataforma carbonatada,
donde las pequeñas discontinuidades que los li-
mitan son más fáciles de reconocer y a las proxi-
midades de discontinuidades mayores dentro del
registro sedimentario (límites de 5º, 4º y 3er or-
den). Debido a sus dificultades de reconocimien-
to y escasas posibilidades de correlación no ha
sido posible conocer si presentan una regulari-
dad sedimentaria (repetición periódica) a lo lar-
go del registro sedimentario que establezca su
naturaleza autocíclica o alocíclica.
Surge así, un modelo de apilamiento
sedimentario que nos permite descifrar el regis-
tro estratigráfico  del Turoniense Superior en la
zona de estudio, como resultado de la
sobreimposición de eventos deposicionales cí-
clicos de 4º, 5º y 6º orden, dentro de otro de
rango mayor (3er orden); todos ellos se interpre-
tan como resultado de variaciones eustáticas, por
lo que son extensibles, al menos, al resto de la
plataforma. Las diferentes secuencias
deposicionales descritas son la respuesta de los
sistemas sedimentarios de la plataforma a estos
eventos eustáticos.  De todas ellas, los conjun-
tos de parasecuencias (secuencias de 4º orden)
se convierten en campo en las unidades de refe-
rencia para el análisis secuencial, puesto que en
ellas, las facies y su distribución vertical permi-
ten reconocer, a escala de afloramiento, las dife-
rentes etapas evolutivas (representadas material-
mente como cortejos sedimentarios) que mar-
can el episodio eustático de 4º orden que las
genera (Ej. Humada, Hoz de Silos, Alto del Por-
tillo, Contreras I y II, etc.), sin necesidad de una
posterior interpretación a partir de paneles de
correlación. Además, en conjunto facilitan el
análisis interno de la secuencia de 3er orden que
las contiene, reconstruyendo su evolución
sedimentaria general.
La parasecuencia SD-1.0 está compuesta
por una sucesión terrígena de arenas finas y limos
arenosos con glauconita en la base, seguida por
arenas medias con laminación ondulada y are-
niscas dolomíticas con abundantes fragmentos
de bivalvos y ostreidos, así como de restos ve-
getales, aumentando la proporción de cemento
carbonatado en la parte superior; a techo pre-
sentan un conjunto de arcillas negras ricas en
m.o. y fragmentos vegetales, con presencia de
sulfatos y de alguna lentícula arenosa aislada. La
sucesión representa la progradación de un com-
plejo deltaico dominado por los procesos fluvia-
les, pero sin duda está influenciado por la ac-
ción de las mareas (laminación ondulada) y del
oleaje (acumulaciones bioclásticas). Esta prime-
ra secuencia de 4º orden se reconoce en los aflo-
ramientos  de la región de Olleros de Pisuerga–
Hoyos del Tozo (Sector II), apareciendo general-
mente cubierta, al definir una superficie de
retranqueo en las laderas en graderío de los re-
lieves cretácicos, limitando de forma muy im-
portante sus posibilidades de reconocimiento.
No obstante, muestra una geometría
deposicional en cuña, puesta de manifiesto por
una pérdida de espesor hacia el interior de la
cuenca (E) hasta desaparecer y por un engrosa-
miento en sentido contrario hacia el margen
continental (O).
En los conjuntos de parasecuencias su-
periores, se reconocen dos distribuciones de fa-
cies diferentes (una para áreas de plataforma y
otra para el margen costero) que se repiten en
todos ellos, mostrando una evolución
sedimentaria conforme al episodio eustático en
el que se han generado (4º orden). Esta distribu-
ción de facies es fácilmente identificable en la
SD-1.1, ya que es la que presenta un carácter
más marino y la que se encuentra mejor desa-
rrollada, excepto en el margen de plataforma
donde aflora entre tramos cubiertos. En áreas
de plataforma, la SD-1.1 da comienzo con fa-
cies tractivas de removilización bioclástica y
abundante glauconita que alternan con niveles
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de margas muy fosilíferas (TST), finalizando en
una superficie neta ferruginizada y/o muy
bioturbada, o bien, en un nivel de margas y cali-
zas margosas fosilíferas que reflejan una sección
condensada (mfs; Ej. Humada–La Riba de
Valdelucio); continúa mediante facies micríticas
de plataforma abierta y baja energía (base del
HST), estratificadas en bancos gruesos dentro
de los cuales se han encontrado los dos únicos
ammonites de esta unidad (Floquet, 1991; ver
6.2.2, 6.3.2 y 9.4); dan paso a un conjunto de
facies tractivas y bioclásticas de ambientes ener-
géticos y someros que, cuando desaparecen la-
teralmente, pasan a las facies de baja energía
inferiores. La secuencia finaliza con facies de
ambientes litorales restringidos de baja energía
y con un banco de estromatolitos globulares
sobre un fino conjunto de calizas mareales, que
constituye el límite superior de la secuencia.
Los conjuntos de parasecuencias superio-
res presentan un patrón sedimentario similar,
pero mostrando un carácter progresivamente
más somero, a juzgar por: la disminución cre-
ciente del espesor en cada uno de ellos; el me-
nor contraste interno de facies entre los térmi-
nos basales; la sustitución del nivel de
estromatolitos terminal por calizas mareales
(tidalitas) y margas marginolitorales, que adquie-
ren un desarrollo creciente en la SD-1.2 y SD-
1.3; y como se comentó anteriormente, por la
aparición de superficies ferruginosas,
hardgrounds y niveles dolomitizados y
brechificados a techo de los mismos, en una dis-
posición también creciente, tanto en desarrollo
vertical, como de extensión por la plataforma,
alcanzando su máxima expresión en la disconti-
nuidad estratigráfica mayor que constituye el lí-
mite SB-2 de la secuencia de 3er orden. La SD-
1.4 está formada por facies oolíticas y bioclásticas
que alternan con niveles micríticos de platafor-
ma abierta, o en su lugar, por brechas dolomíticas
asociadas a la discontinuidad de techo (Ej. Hoz
de Silos, Alto de Cervera).
Esta distribución de facies muestra, en los
cuatro casos, una retrogradación de los siste-
mas deposicionales marinos, que permite la lle-
gada de facies de plataforma abierta, salvo en
los conjuntos de parasecuencias superiores, de-
bido a una menor amplitud de los eventos
eustáticos que los generan (ello explica su me-
nor contraste de facies interno); la retrogradación
inicial es seguida de una progradación posterior
que se traduce en una progresiva somerización,
culminando en la discontinuidad de techo. Re-
fleja una tendencia transgresivo–regresiva con-
forme con el episodio eustático en el que se han
generado, reconociéndose dos etapas
sedimentarias diferentes, reflejadas en los aflo-
ramientos mediante dos cortejos sedimentarios
de 4º orden (TST y HST), de forma similar a los
que se definen habitualmente en secuencias de
3er orden. No existen facies que representen un
cortejo del nivel del mar bajo, de manera que
esta etapa inicial del episodio eustático queda
contenida en la discontinuidad basal, de la mis-
ma forma que la TS que da paso al TST. Por otro
lado, el FRST, que conceptualmente representa
la etapa final (de tendencia regresiva) del episo-
dio eustático, queda contenido dentro del HST,
debido a la dificultad material de reconocer la
SME que separa ambos cortejos (ver  5.2.3).
La mfs de 4º orden que separa los TST y
HST está representada por un nivel de
ralentización sedimentaria y/o interrupción, ya
sea un nivel de reducido espesor e intensamen-
te bioturbado, coronado por una superficie
ferruginosa (lo más frecuente en estas áreas de
plataforma), o una sección condensada y alta
concentración de fósiles. Esta superficie repre-
senta un episodio de condensación sedimentaria
que se genera en ambientes de plataforma como
consecuencia de una retrogradación de los cin-
turones de facies de gran amplitud, permitiendo
la llegada de facies más marinas por encima (base
del HST); esta retrogradación tiene lugar en el
momento en que se alcanza la máxima tasa de
ascenso eustático del episodio deposicional de
4º orden. Por debajo de la mfs, se encuentra un
TST de reducido tamaño respecto al espesor to-
tal del conjunto de parasecuencias; está repre-
sentado por las facies tractivas ricas en
glauconita, organizadas en dos parasecuencias
internas de espesor creciente. Por encima, la mfs
da paso a un HST de mayor espesor y variación
vertical de facies, con depósitos de  plataforma
abierta en la base, facies tractivas de ambientes
más someros y energéticos, facies litorales de
baja energía y finalmente, facies mareales, refle-
jando esa tendencia somerizante a techo ya co-
mentada; internamente está organizado en tres
parasecuencias que muestran una disminución
de espesor creciente a techo. De esta forma,
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puede establecerse una relación constante en-
tre las parasecuencias y los cortejos
sedimentarios de la secuencia de 4º orden: los
TST están formados por las dos parasecuencias
iniciales (sd-n.1 y sd-n.2, n=1 a 4) y los HST,
por las tres superiores (sd-n.3, sd-n.4 y sd-n.5;
n=1 a 4), siendo la primera de estas últimas (sd-
n.3) la de mayor espesor del conjunto, ya que se
sitúa inmediatamente por encima de la mfs, dis-
poniendo del mayor espacio de acomodación.
Esta pauta de ordenación interna permite reco-
nocer cuáles son las parasecuencias presentes y
las ausentes a escala de afloramiento, allí donde
el conjunto de parasecuencias aparece incom-
pleto.
Los cortejos anteriores (TST y HST) son
fácilmente identificables en las SD-1.1 y SD-1.2,
si bien en ésta última, las facies del TST contie-
nen glauconita detrítica; en los conjuntos de
parasecuencias superiores (SD-1.3 y SD-1.4), el
contraste de facies entre los dos cortejos dismi-
nuye como consecuencia de que los episodios
eustáticos (4º orden) son menos transgresivos
que los anteriores; no obstante, aunque la rup-
tura sedimentaria asociada a la mfs es menor,
ésta sigue manifestándose como una superficie
neta muy bioturbada (Ej. SD-1.3 en Contreras I
y II, Hoz de Silos, Alto del Portillo, etc.; SD-1.4
en Humada, Contreras I, Alto del Portillo, etc.) o
como una sección condensada (Ej. SD-1.3 en
Humada; SD-1.4 en Cuevas de San Clemente).
En el margen costero de la plataforma, la
naturaleza predominantemente terrígena de las
sucesiones impide reconocer una distribución
de facies clara, salvo en la sección de Valdevacas
de Montejo que presenta un carácter mixto
terrígeno-carbonatado. En esta sección, los con-
juntos de parasecuencias muestran una distri-
bución mas sencilla, con un tramo arenoso basal
y un conjunto de dolomías (arenosas) tableadas
rojas de ambientes tidales en la parte superior;
a lo largo de los cuatro conjuntos de
parasecuencias, se observa una disminución gra-
dual del cuerpo terrígeno inferior a favor del
dolomítico de manera que, la SD-1.4 es com-
pletamente dolomítica. La repetición periódica
de ambos tipos de facies en cada secuencia de
4º orden representa el avance y retroceso de los
sistemas deposicionales durante las etapas de
ascenso y descenso de un episodio eustático,
pudiéndose diferenciar igualmente dos cortejos
sedimentarios.
Las arenas inferiores son el resultado de la
progradación de los sistemas costeros durante
etapas de nivel del mar bajo (Luterbacher et al.,
1991; Ruiz, 1996); por el contrario, las dolomías
se depositaron durante una etapa del nivel del
mar alto, en la que la subsiguiente retrogradación
de los cinturones de facies permitió la instala-
ción de ambientes someros (mareales) de plata-
forma carbonatada. Separando ambos cortejos,
se sitúa la mfs de 4º orden, manifestándose como
una superficie planoparalela neta (sin estructu-
ras tractivas ni niveles de removilización) o bien
mediante un pequeño nivel de arcillas lajosas
rojas. Hacia el margen costero, la mfs deja de
estar situada en el contacto entre los dos tipos
de facies y pasa a estar contenida dentro de tér-
minos terrígenos de manera que, por encima de
ésta se dan todas las situaciones posibles: HST
terrígeno (Ej. SD-1.1 y SD-1.2), HST mixto (SD-
1.3) y HST carbonatado (SD-1.4). El reconoci-
miento de las mfs’s dentro de sucesiones
terrígenas, se ve favorecido por el hecho de que
estas superficies de referencia coinciden con el
límite superior de la segunda parasecuencia de
cada conjunto (sd-n.2, n=1 a 4 ).
Por debajo de la mfs, las arenas represen-
tan al tiempo la SMW y TST de la secuencia de
4º orden (ver 6.3.5); fueron aportadas al inte-
rior de la plataforma tras el avance  de los cintu-
rones de facies costeros hacia la cuenca, asocia-
do a la caída eustática que genera la discontinui-
dad basal; durante la siguiente etapa transgresiva
fueron removilizadas y redepositadas finalmen-
te tal y como hoy las reconocemos en el registro
estratigráfico. A esta conclusión contribuyen
varios hechos: la posición inequívoca de la mfs
en la secuencia de 4º orden, incluso dentro de
las sucesiones terrígenas; la ausencia de TS in-
ternas dentro de los tramos de arena, que per-
mitieran delimitar la SMW s.s.  del TST; y la pre-
sencia de superficies de reactivación energéti-
cas (TS), incluso erosivas (ravinement surfaces)
en la base de las arenas, estando asociadas al
límite inferior de  la secuencia de 4º  orden.
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De esta forma, la correlación ente áreas
de plataforma y margen, permite reconocer los
tres cortejos sedimentarios de un episodio
eustático de 4º orden: asociado a la caída
eustática que pone fin al episodio sedimentario
previo y origina la discontinuidad basal, se ge-
nera una SMW terrígena en áreas de borde, como
consecuencia del avance de los sistemas
deposicionales costeros hacia el interior de la
cuenca; en el resto de la plataforma no existe
sedimentación, tan sólo procesos de
dolomitización, brechificación, etc., en condicio-
nes subaéreas; alcanzado el mínimo eustático,
el nivel del mar comienza a ascender y se inicia
la etapa transgresiva, provocando un desplaza-
miento de los cinturones de facies en sentido
contrario (hacia el margen costero); como con-
secuencia, en áreas de plataforma se desarrolla
un TST carbonatado con facies bioclásticas
tractivas ricas en glauconita, mientras que en el
margen, tiene lugar la removilización y
resedimentación de las arenas de la SMW ante-
rior, llegando a incorporar intraclastos proceden-
tes de la secuencia previa (Ej. base de la SD-1.3
en Valdevacas de Montejo); la superficie de
reactivación (TS), que marca el inicio de la etapa
transgresiva, queda contenida a lo largo de toda
la plataforma en el límite inferior de la nueva
secuencia (4º orden).
El comienzo de la etapa de alto nivel del
mar (HST) se produce en el momento en que se
alcanza la máxima tasa de incremento eustático
de la etapa de ascenso del nivel del mar,
generándose una mfs como consecuencia de la
retrogradación de máxima amplitud (que no de
máxima estensión sobre el margen costero) de
los cinturones de facies; esta retrogradación da
lugar a la llegada de las facies y faunas más ma-
rinas del episodio deposicional. La mfs es una
superficie isócrona, que representa un episodio
más o menos breve de ralentización y/o inte-
rrupción sedimentaria, reconocible a través de
facies terrígenas y carbonatadas desde las áreas
internas o distales de la plataforma hasta el mar-
gen costero. Da paso a un HST, de mayor desa-
rrollo que en los cortejos anteriores, que está
formado por sucesiones carbonatadas en la pla-
taforma y por sucesiones mixtas y terrígenas
hacia el margen, presentando unas relaciones
laterales de facies que se entienden dentro de la
dinámica deposicional de 5º orden descrita an-
teriormente (SMW terrígenas y HST dolomíticos
definen la parasecuencia); el HST representa el
final del ascenso eustático, el punto de inflexión
(máximo eustático; SME) y el comienzo del des-
censo (FRST, ver 5.2.2), de manera que las fa-
cies van a mostrar una progresiva somerización
hacia techo, reconocible únicamente dentro de
los términos carbonatados, alcanzando su máxi-
ma expresión en el límite superior de la secuen-
cia.
Hacia el margen costero se observa una
progresiva reducción del espesor de los conjun-
tos de parasecuencias, mostrando una geome-
tría deposicional en cuña, con relaciones de
solapamiento basal (onlap) y de biselamiento a
techo (toplap), que controlan la extensión final
de cada conjunto de parasecuencias (ver  6.4.4).
El acuñamiento de los depósitos terrígenos del
TST (Ej. SD-1.2 y SD-1.3) por onlap basal pro-
voca que a partir de un punto determinado, la
mfs de 4º orden quede contenida en la disconti-
nuidad basal y, que el conjunto de parasecuencias
pase a estar formado por el HST; en éste, la com-
binación de onlap y toplap (siendo éstas últimas,
las relaciones más patentes), determinan su ex-
tensión final sobre el margen de plataforma. En
la SD-1.1, las malas condiciones de afloramien-
to no permiten precisión alguna, mientras que
en la SD-1.4, el TST es de naturaleza
carbonatada, al estar representado por la
parasecuencia sd-4.2, tal y como se observa de
la correlación con areas de plataforma interna .
Al analizar globalmente los cinco conjun-
tos de parasecuencias, se observa que la secuen-
cia de 3er orden que las contiene (SD-1), mues-
tra una evolución sedimentaria similar a aqué-
llas, aunque con una mayor amplitud,
reconociéndose las mismas etapas evolutivas que
marcan el desarrollo del episodio deposicional,
en este caso, de 3er orden. Estas etapas han que-
dado reflejadas en el registro estratigráfico me-
diante tres cortejos sedimentarios mayores, con
facies y geometrías deposicionales propias.
La TS de 3er orden constituye a su vez la TS
de 4º orden de la SD-1.1, de manera que, en
buena parte de la plataforma estudiada (secto-
res I y III), queda contenida dentro del límite infe-
rior de la secuencia mayor (SB-1); en las áreas
más distales (sector II) se localiza a techo de la
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SD-1.0, resaltando su significado genético, al
estar caracterizada como una superficie neta de
acumulación bioclástica, que incorpora fragmen-
tos carbonosos procedentes de la removilización
del tramo final de la SD-1.0. Representa un im-
portante cambio de los sistemas sedimentarios
y un incremento drástico del gradiente
hidrodinámico. Por debajo de dicha superficie,
la SD-1.0 constituye el SMW generado durante
una importante caída del nivel del mar, como se
deriva de su situación paleogeográfica dentro de
la Cuenca Ibérica, de su posición estratigráfica
en la base del episodio deposicional de 3er or-
den y de su significado genético (progradación
de un complejo costero deltaico). La posterior
etapa transgresiva no afectó de manera impor-
tante a los materiales de este cortejo inicial (como
ocurre en el margen costero con los SMW de 4º
orden), de manera que conserva sus caracterís-
ticas deposicionales iniciales.
Así mismo, la SMM de 3er orden coincide
con la mfs de la SD-1.1, siendo la superficie
estratigráfica de referencia que mejor se reco-
noce a lo largo de toda la sucesión, tanto por las
estructuras sedimentarias y biogénicas que pre-
senta, como por el contraste de facies existente
entre los dos cortejos que delimita. Sin duda, a
ello contribuyó la sincronía de los picos de máxi-
ma tasa de ascenso eustático de los dos episo-
dios deposicionales de 3º y 4º orden, generan-
do una amplificación de la señal eustática sobre
la dinámica de la plataforma. En áreas internas,
está representada por una sección condensada
(Ej. Cabrejas del Pinar, Alto de Cervera), que
puede alcanzar 2 m de espesor en las zonas más
distales (Ej. Humada–La Riba de Valdelucio); o
más frecuentemente, por una junta de margas
(Ej. Tejada) o un nivel carbonatado de reducido
espesor inténsamente bioturbado y coronado a
techo por una superficie ferruginosa (Ej. Alto del
Portillo). En el margen, la presencia de abundan-
tes tramos cubiertos en la parte  inferior de la
SD-1, impide su reconocimiento de forma feha-
ciente.
Entre la TS y la SMM, se desarrolla un TST,
que lógicamente coincide con el TST de 4º or-
den de la SD-1.1. Se trata de un cortejo de redu-
cido espesor frente al desarrollo total de la se-
cuencia de 3er orden, compuesto por facies
carbonatadas tractivas y bioclásticas en las que
destaca la elevada concentración de glauconita
autigénica, asociada a clastos orgánicos o relle-
nando cavidades de foraminíferos y pequeños
gasterópodos; se organiza en dos conjuntos de
estratos (secuencias de 5º orden) que muestran
una disposición estratocreciente interna y entre
ellos. Como se ha comentado, en el margen cos-
tero de la plataforma (Sector III) se desconoce si
el TST está representado, ya que las malas con-
diciones de afloramiento que en general presenta
la SD-1.11 , impide conocer con exactitud la po-
sición de la SMM, surgiendo dos posibilidades:
a) que la SMM se acuñe sobre la discontinuidad
basal (SB-1) antes de alcanzar el margen (sec-
ción de Valdevacas de Montejo), marcando la
desaparición previa del TST por onlap basal so-
bre los materiales de las secuencias preceden-
tes; b) que la SMM alcance el margen de plata-
forma, situándose a techo de la primera
parasecuencia de las dos que que se han llegado
a reconocer dentro de la SD-1.1 en algunos aflo-
ramientos (Ej. Moral de Hornuez,
Castroserracín), de manera que en este caso di-
chas parasecuencias corresponderían a la sd-1.2
y sd-1.3, respectívamente; el resto habrían des-
aparecido por onlap basal (sd-1.1) y por
biselamiento a techo (sd-1.4 y sd-1.5), tal y como
se recoge en la Figura 7.1. En cualquier caso, a
partir del área de Sepúlveda y coincidiendo con
un escalón tectónico definido previamente
(Alonso, 1981), la SD-1.1 acaba por acuñarse
completamente sobre el margen costero, de
manera que, la SMM queda contenida en el lí-
mite SB-1 de la secuencia mayor y ésta pasa a
estar exclusivamente representada por su HST
hacia el SO.
El HST de 3er orden representa el resto de
la secuencia deposicional. Da comienzo con el
HST de la SD-1.1, que presenta las facies más
marinas y mejor desarrolladas en cuanto a su
espesor, de todo el episodio sedimentario (sd-
1.3 y sd-1.4), en las cuales, Floquet (1991) en-
cuentra los dos únicos ejemplares de
ammonites2  descritos en esta secuencia. Por en-
cima, los conjuntos de parasecuencias restantes
1 frecuentes tramos cubiertos por derrubios de ladera acumulados al pie de un nivel de areniscas dolomíticas que
resalta morfológicamente y que constituye el techo de la secuencia previa.
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(SD-1.2, SD-1.3 y SD-1.4) representan pulsos
eustáticos menores con sus correspondientes
TST y HST de 4º orden, generando una super-
posición de cortejos de diferente rango, en los
que se observa una evolución desigual: existe
una progresiva reducción del espesor de los TST
de 4º orden en beneficio de los correspondien-
tes HST. Este efecto se manifiesta de la misma
forma, a escala más detallada, en los cortejos de
las parasecuencias (5º orden) desarrollados den-
tro de los HST de las secuencias de 4º orden, ya
que en áreas de plataforma dichas
parasecuencias están representadas por un HST
de 5º orden, mientras que los SMW de 5º orden
están restringidos al margen costero, y allí son
más frecuentes dentro del SMW/TST de 4º or-
den correspondiente. Por tanto, y coincidiendo
con las ideas de Goldhammer et al. (1990 y 1994)
y García et al. (1996c) el desarrollo de los corte-
jos sedimentarios de un determinado rango de
secuencias está en relación directa con el signo
del cortejo de mayor rango en el que se inscri-
ben, debido a la amplificación del efecto que
sobre la dinámica de la plataforma tiene la su-
perposición de dos etapas del mismo signo  y
diferente rango.
A partir de la SD-1.2, se reconoce de for-
ma clara una progresiva somerización hacia te-
cho, que define una tendencia regresiva en el
resto del HST de 3er orden; está resaltada por la
combinación de varios factores: pérdida gradual
de espesor de los conjuntos de parasecuencias;
menor contraste interno de facies dentro de
aquellas; desarrollo creciente de facies
marginolitorales en los tramos finales de los su-
cesivos conjuntos de parasecuencias, acompa-
ñado de una disminución en la proporción de
facies de plataforma abierta; incremento progre-
sivo de las estructuras de exposición y de los
procesos de diagénesis temprana asociados a los
límites de 4º orden, alcanzando su máxima ex-
presión en el SB-2; y una disminución en el mis-
mo sentido de la importancia de las rupturas
sedimentarias asociadas a los límites de 4º or-
den, con la excepción lógica de SB-2 (límite su-
perior de la SD-1).
Estas características reflejan una inequívo-
ca disminución de la amplitud espacio-tempo-
ral de los sucesivos eventos eustáticos de 4º or-
den, provocando un menor desplazamiento la-
teral de los cinturones de facies y del contraste
interno de las mismas, así como una mayor im-
portancia de los episodios de interrupción
sedimentaria asociados a sus límites de secuen-
cia. Ello está relacionado con el cambio de pola-
ridad en la curva de 3er orden y con el comienzo
del descenso eustático (sobrepasado el pico de
máximo ascenso) en el tramo final de la etapa
de alto nivel del mar.
7.2  La secuencia de 3er orden en
relación con ciclos deposicionales
de 2º orden
La secuencia SD-1 muestra una tendencia
sedimentaria rango menor (long-term)
sobreimpuesta a la  que marca el final del episo-
dio eustático de 3er orden (ver párrafo anterior);
dicha tendencia fue deducida inicialmente en
áreas de plataforma a partir de la persistencia de
etapas transgresivas (3º y 4º orden) dentro del
episodio de 3er orden, así como de la disposi-
ción agradacional del relleno sedimentario a lo
largo de toda la secuencia y confirmada
posteriomente, con la disposición de los cuer-
pos terrígenos y carbonatados sobre el margen
costero de plataforma. A escala de 4º orden, se
manifiesta una reducción progresiva del espe-
sor de las SMW y su desplazamiento gradual
hacia posiciones más marginales sobre el borde
de cuenca, que se ve favorecido por un mayor
desarrollo y extensión de los HST hacia el mar-
gen costero, de manera que la SD-1.4 es com-
pletamente carbonatada; es muy probable que
la SMW de este último conjunto de
parasecuencias ocupase posiciones aún más ex-
tremas sobre el margen costero, siendo poste-
riormente removidas durante la interrupción
sedimentaria que representa SB-2, tal y como
refleja la relación de toplap que éste límite dibu-
ja con las parasecuencias y conjuntos de
parasecuencias inferiores.
2 localizados en Hontoria del Pinar y Hoyos del Tozo (Sectores I y II respectivamente), corresponden a una misma
especie: Coilopoceras requienanum (d’ORBIGNI).
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Esta tendencia muestra una retrogradación
general de los sistemas deposicionales de la pla-
taforma hacia el borde de cuenca, contraria en
principio al carácter regresivo que adquiere la
etapa final del HST del episodio deposicional de
3er orden; no obstante, tiene continuidad en el
siguiente episodio deposicional  (Coniaciense–
Santoniense), en él que por un lado, las facies
costeras siliciclásticas (Mb. Hontoria; Alonso,
1981) ocupan una posición aún más marginal
(Área de Ituero–Caballar; sector III) que las de la
SD-1; y por otro, depósitos de plataforma abier-
ta, con abundante fauna de equinodermos,
ostreidos, bivalvos y ammonites (Fms. Nidáguila,
Hortezuelos y Castrojimeno) alcanzan las áreas
de margen costero (Sector III).  La ruptura
sedimentaria asociada al límite superior de la se-
cuencia de 3er orden (SB-2) no representa un
cambio importante en la evolución vertical de
las facies (cambio de tendencia), manteniendo
éstas la misma tendencia retrogradacional o
transgresiva a ambos lados de la discontinuidad.
Conviene recordar que en el límite inferior (SB-
1), la ruptura sedimentaria es más importante,
estando justificada, entre otros aspectos, por el
importante avance de las cuñas costeras
siliciclásticas hacia el interior de la cuenca.
Esta evolución sedimentaria, que escapa
al límite superior (SB-2) de la secuencia SD-1,
representa sin duda la etapa transgresiva de un
episodio sedimentario de  rango menor (2º or-
den), edificado a partir de la importante caída
eustática asociada al límite SB-1; engloba varios
episodios deposicionales de 3er orden, de los
cuales, el aquí estudiado representa el inicial.
Durante un ascenso eustático de 2º orden (long-
term), las etapas transgresivas y las superficies
de máxima inundación (SMM y mfs en este tra-
bajo) de las secuencias de menor rango (short-
term; Ej. 3er orden) se ven realzadas, mientras
que los límites de estas secuencias (asociados a
caídas eustáticas de rango menor) se ven
atenueados (Strasser et al., 1999).  La interpre-
tación contraria, por la cual, el límite de 2º or-
den se situaría a techo de la secuencia estudia-
da, representando ésta el último episodio
deposicional de un ciclo de 2º orden previo, debe
ser, a la vista de los datos expuestos, rechazada;
el límite de 2º orden entre los dos ciclos de ran-
go mayor se sitúa en la base  de la SD-1 (SB-1),
debido a la mayor magnitud de la caída eustática
que genera dicha discontinuidad3  y a la evolu-
ción sedimentaria de rango menor descrita.
Esta interpretación es afín con los trabajos
de Ruiz et al. (1994), Segura et al. (1996), García-
Hidalgo et al. (1997), Segura et al. (2001), Gil et
al. (2001), quienes llegan a la misma conclusión
en estas y otras áreas centrales de la Cordillera
Ibérica; así como, con el de Haq et al. (1988),
que con un carácter global, define el límite infe-
rior de un ciclo de 2º orden  en la base del
Turoniense Superior (UZA-3), una posición
cronoestratigráfica similar a la que en nuestro
caso ocupa el SB-1. Recientemente, Handerbol
et al. (1998), partir de los datos de Robaszynski
et al. (1990) en la plataforma tunecina, recono-
cen de forma similar la importancia del límite
inferior de la secuencia deposicional del
Turoniense Superior en las plataformas europeas,
clasificándolo como una discontinuidad de Tipo
I (Van Wagoner et al., 1988); al mismo tiempo
señalan los problemas existentes para fijar su lí-
mite superior (que también consideran de tipo
I), debido a que no encuentran una ruptura
sedimentaria tan importante ni los depósitos de
lowstand necesariamente asociados a ese tipo
de discontinuidades. En nuestro caso, dicha in-
determinación no existe, debido a la diferente
consideración del límite SB-2, interpretado como
una ruptura sedimentaria menor, enmarcada
dentro de una tendencia transgresiva general que
coincide con la reconocida en otras cuencas
europeas durante el Coniaciense inferior (Cuen-
ca de Mons; Handerbol et al., op. cit.).
1 tal y como ha quedado justificado en cada uno de los sectores de la plataforma estudiada; ver Capítulo 6.
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En la última década han surgido numero-
sos trabajos cicloestratigráficos (Goldhammer et
al., 1990, 1994; Strasser, 1991; Borer & Harris,
1991; Jiménez de Cisneros & Vera, 1993;
Strasser, 1994; Longo et al., 1994; García et al.,
1996c; D’Argenio et al., 1997, 1999; etc.), en
paralelo a la aplicación de la estratigrafía
secuencial a la geología de superficie, al repre-
sentar ésta una nueva forma de concebir el re-
gistro sedimentario con una capacidad de reso-
lución mayor que otros metodos estratigráficos
tradicionales. El análisis detallado de las secuen-
cias deposicionales de alta frecuencia (4º, 5º y
6º orden) y su relación con ciclos de variación
climática de la banda de frecuencias de
Milankovitch centra actualmente el campo de la
cicloestratigrafía (Schwarzacher, 2000).
Una condición básica a la hora de abor-
dar un análisis cicloestratigráfico es la elección
de las secciones estratigráficas a estudiar, ya que
deben presentar un registro sedimentario lo más
completo posible, sin grandes hiatos ni lagunas
estratigráficas. En este sentido, son muy útiles
las secciones marinas de plataforma externa o
de cuenca profunda, donde queda registrado un
mayor número de ciclos deposicionales.
Una segunda condición, es realizar un es-
tudio estratigráfico de alta resolución, de escala
centimétrica, que permita reconocer la natura-
leza cíclica del registro sedimentario mediante
la identificación de secuencias deposicionales de
varios rangos, a partir de: discordancias, cambios
en la evolución vertical de las facies, estructuras
de diagénesis temprana sobreimpuestas a las es-
tructuras deposicionales iniciales y cualquier su-
perficie estratigráfica que refleje eventos de inte-
rrupción en la sedimentación. Sin embargo, la
menor incidencia del eustatismo como factor que
controla la sedimentación en contextos
paleogeográficos relativamente más profundos
(externos), hace que no siempre resulte sencillo
el reconocimiento de las discontinuidades liga-
das a procesos de interrupción o ralentización
sedimentaria. Su posterior correlación con sec-
ciones del margen costero de cuenca, que son
áreas más sensibles a las variaciones del nivel
del mar y de mayor heterogeneidad litológica
(cuñas terrígenas costeras), permite reconocer
y jerarquizar con mayor facilidad estas
discontinuidades, precisando el análisis
secuencial y cicloestratigráfico realizado en áreas
más internas de la plataforma.
Atendiendo a ambos condicionantes, los
mejores afloramientos de la Cuenca Ibérica para
el análisis cicloestratigráfico del registro
sedimentario del Turoniense Superior son los de
la Banda meridional de la Sierra de la Demanda
– Cubeta de Cameros (Sector I), ya que, como
se ha visto en capítulos anteriores, representan
dominios distales de la plataforma carbonatada
interna desarrollada en el Surco Ibérico. A pesar
de que hacia el Norte se pasa a dominios más
distales o de plataforma externa, en general más
profundos y marinos, las secciones aquí estu-
diadas presentan un registro bastante comple-
to, en el que el número de secuencias
deposicionales no varía, siendo relativamente
fáciles de reconocer debido a su carácter más
somero y, por tanto, más susceptible a las osci-
laciones eustáticas. Ello permite, sin abandonar
el ámbito de la Cuenca Ibérica (marco espacial
de este trabajo), obtener un modelo de sedimen-
tación cíclica, que muestra el patrón de relleno
sedimentario y nos aproxima al origen de la
ciclicidad y a la duración temporal de los dife-
rentes ciclos sedimentarios.
8.1 Tipos de ciclos
La presencia de secuencias menores, de
tres órdenes diferentes, dentro de la secuencia
deposicional de 3er orden del Turoniense Supe-
rior (SD-1), explica la existencia de otros tantos
rangos de Ciclos, entendidos éstos en el sentido
temporal del término dado por García et al.
(1996c), que hace referencia a la repetición or-
denada en el tiempo de los procesos geológicos
que controlan la génesis de los eventos
sedimentarios (secuencias deposicionales). La
superposición de ciclos cuya superposición dio
lugar al registro sedimentario que ahora estu-
diamos.  La secuencia SD-1 está compuesta por
cuatro secuencias de 4º orden (conjuntos de
parasecuencias) carbonatadas y por una quinta
secuencia adicional de naturaleza terrígena, que
se reconoce en los afloramientos de Humada-La
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Riba de Valdelucio por debajo de las cuatro an-
teriores; cada conjunto de parasecuencias
carbonatado se compone a su vez por cinco se-
cuencias de 5º orden (parasecuencias) y éstas
últimas por dos secuencias de 6º orden, com-
puestas internamente por varios conjuntos de
estratos antes de llegar al nivel de estrato indivi-
dual. Se establece una relación numérica 1:5:5:2
para todos los tipos de secuencias, asumiendo
el mismo número de parasecuencias en el con-
junto terrígeno basal (SD-1.0) a pesar de que no
se tiene un control completo de dicho conjunto
de parasecuencias y sólo se han reconocido dos
posibles parasecuencias internas. Esta relación
funciona como un patrón de regularidad mar-
cando el ritmo de los ciclos sedimentarios
carbonatados en la plataforma. De él, se obtie-
ne un modelo de sedimentación cíclica en el que
se superponen diferentes rangos de ciclicidad,
compuesto por un ciclo de 3er orden, cinco ci-
clos de 4º orden, 25 ciclos de 5º orden, y 50
ciclos de 6º orden, estén o no representados
materialmente por secuencias deposicionales.
Este modelo sirve como base de compara-
ción con otras áreas de la Cuenca Ibérica donde
la baja calidad de exposición de los afloramien-
tos, el escaso contraste de facies o los intensos
procesos de dolomitización, impiden grandes
avances; facilita la identificación de  los patro-
nes de apilamiento sedimentario, reconociendo
las secuencias de diferente rango presentes y au-
sentes, así como las relaciones temporales en-
tre las etapas de sedimentación y las de inte-
rrupción (hiatos).
Dentro del registro sedimentario, la pre-
sencia de estratos organizados en secuencias
deposicionales depende básicamente de tres ti-
pos de factores: a) aquéllos que generan o apor-
tan el sedimento; b) los que crean el espacio en
la cuenca para que aquél sea depositado; c) los
que permiten su conservación en el registro
sedimentario. Ahora bien, durante el Cretácico
Superior, el Surco Ibérico constituía un mar so-
mero que disfrutaba de unas condiciones cáli-
das y húmedasb (fruto de su posición más ecua-
torial por debajo de los 35º Latitud Norte; Huber,
1998; Dercourt et al., 2000), que debían favore-
cer una alta producción de sedimento
carbonatado. Por otro lado, en general supuso
un momento de la Historia de la Tierra de as-
censo continuado del nivel del mar (Rat, 1982),
que se tradujo básicamente en una etapa de crea-
ción de registro sedimentario y no de destruc-
ción (erosión), al menos en cuanto a los medios
carbonatados de plataforma se refiere.
De esta forma, la organización secuencial
del registro sedimentario del Turoniense Supe-
rior en varios rangos de secuencias
deposicionales puede considerarse resultado de
oscilaciones cíclicas y repetidas del nivel del mar,
que generaron el espacio de acomodación sufi-
ciente para su formación. La ausencia de estruc-
turas de toplap en áreas de plataforma (Sector
I), de variaciones laterales de facies y de espeso-
res a lo largo de las diferentes secuencias, así
como la elevada continuidad regional de las mis-
mas, muestran, por un lado, la gran homogenei-
dad de ambientes sedimentarios a lo largo de la
plataforma y por otro, la ausencia de actividad
tectónica, resaltando el origen eustático de los
diferentes ciclos sedimentarios, muchos de los
cuales muestran un carácter agradacional (Figs.
6.32 y 6.33).
El espacio de acomodación es entonces el
factor que controla en la plataforma ibérica del
Turoniense Superior lo que queda representado
de un ciclo sedimentario en forma de secuencia
deposicional. En un modelo de sedimentación
cíclica de origen eustático (no tectónico), la aco-
modación es función de las variaciones relativas
del nivel del mar y de la compactación de los
sedimentos infrayacentes; sin embargo, para in-
tervalos temporales pequeños (ciclos de 5º or-
den en adelante), la compactación sedimentaria
es un factor irrelevante dependiendo entonces
únicamente de la eustasia (García et al., 1996c).
La existencia de cuatro rangos diferentes
de ciclos dentro del intervalo estratigráfico es-
tudiado, cada uno de ellos con una acomoda-
ción potencial propia, sugiere que la
sobreimposición de todas ellas determinó una
tasa de acomodación general que varió
cíclicamente a lo largo del tiempo, condicionan-
do el tipo y número de secuencias deposicionales
internas, sus espesores y la distribución vertical
de las facies. Dentro de un ciclo sedimentario,
la acomodación potencial se incrementa progre-
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sivamente hasta alcanzar sus valores máximos
en el punto de inflexión del tramo de ascenso de
la curva eustática (García et al., op. cit.), es de-
cir,  cuando se logra la máxima tasa de ascenso
eustático, coincidiendo en el tiempo con el de-
sarrollo de la SMM (Fig. 5.3). Por encima, la aco-
modación empieza a disminuir, alcanzando su
valor mínimo en el punto de inflexión del tramo
de descenso de la curva eustática (máxima tasa
de caída eustática), coincidiendo con el límite
superior del ciclo (ver 5.2.2).
En el registro sedimentario, las variacio-
nes del espacio de acomodación quedan refleja-
das por variaciones de espesor de los conjuntos
de parasecuencias (4º orden), de las
parasecuencias (5º orden) y de las secuencias
de 6º orden. Los conjuntos de parasecuencias
muestran una pérdida progresiva de espesor
hacia techo, reflejando que la acomodación máxi-
ma a escala de 3er orden se alcanzó dentro de la
SD-1.1 (coincidiendo con la SMM de 3º y mfs
de 4º orden; ver  6.2.4); dentro de cada conjun-
to de parasecuencias (4º orden) carbonatado, las
parasecuencias (5º orden) presentan una tenden-
cia secuencial creciente en el TST, alcanzando
su valor máximo por encima de la mfs
(parasecuencia sd-n.3, n= 1,2,3 y 4), y
secuencial decreciente en el resto del HST. El
hecho de que los conjuntos de parasecuencias
superiores (4º orden, SD-1.3 y SD-1.4) estén
únicamente formados por tres y dos
parasecuencias respectivamente (Fig. 6.32) y que
por lo tanto, existan cinco ciclos sedimentarios
de 5º orden que no estén representados mate-
rialmente en el registro sedimentario, se explica
en términos de falta de espacio suficiente para
la acumulación de sedimentos en la etapa final
de los ciclos de 3º y 4º orden, debido en parte a
la colmatación sedimentaria y al marcado carác-
ter regresivo que muestra la etapa final de am-
bos ciclos (acercándose a la máxima tasa de des-
censo eustático), que provoca la emersión par-
cial de la plataforma. Este efecto es mucho más
acusado a escala de ciclos de 6º orden, donde
se observa que el número de ciclos ausentes (no
representados materialmente en el registro
sedimentario) es mayor (20 ciclos de 6º orden
en los conjuntos de parasecuencias
carbonatados), afectando fundamentalmente a
las parasecuencias próximas a los límites de 4º
orden (Fig.6.32).
El modelo de sedimentación cíclica pro-
puesto en este trabajo es provisional, ya que
estudia un sector de plataforma interna durante
el Turoniense Superior (zonas distales) en el Sur-
co Ibérico y no la totalidad de la misma. Las zo-
nas externas, de talud y de cuenca profunda se
localizan en el margen cantábrico, y allí sería
previsible encontrar un registro sedimentario
más completo. No obstante, la relación numéri-
ca establecida se mantiene en buena parte de la
plataforma estudiada (Sectores I y II), reducién-
dose (missing beats) como es lógico hacia sus
márgenes costeros (resto de sectores). Esta re-
lación (1:4:5:2) se asemeja a las definidas por
autores previos, como: Goldhammer et al.
(1990) que proponen una relación 1:4 ó 1:5 para
los ciclos de 4º y 5º orden en el Triásico de los
Alpes; Borer & Harris (1991) que establecen una
relación 1:5:4 para los ciclos de 3º, 4º y 5º or-
den en el Pérmico de Estados Unidos; o García
et al. (op. cit.) que muestran la relación 1:5:5
para el mismo rango de ciclos (3º a 5º orden) en
el Albiense–Cenomaniense de la Cordillera Ibé-
rica.
8.2 Origen de la ciclicidad
A la hora de explicar el origen de dicha
ciclicidad a lo largo de las sucesiones analiza-
das, la jerarquización de los ciclos y su gran re-
gularidad nos plantean la cuestión de conside-
rar el carácter interno (autocíclico) o externo
(alocíclico) a la cuenca sedimentaria, de los fac-
tores que los regulan.
Aunque actualmente se discute el origen
tecto- o glacio-eustático (climático) de las se-
cuencias de 3er orden, se asume de forma gene-
ralizada la naturaleza cíclica de las secuencias
deposicionales de alta frecuencia (4º, 5º y 6º
orden; Schwarzacher, 1993 y 2000; Vera, 2001),
relacionándola con los ciclos paleoclimáticos de
Milankovitch (Vail et al., 1991). Las variaciones
relativas del nivel del mar que causan los límites
de estas secuencias son debidas a procesos de
carácter global directamente relacionadas con
cambios climáticos (forzados en último caso por
factores astronómicos). No obstante, aunque la
correspondencia entre dichas secuencias
deposicionales y los ciclos de Milankovitch es
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cada día más evidente (Imbrie et al., 1984;
D’Argenio et al., 1999; etc.), los ciclos son inde-
pendientes de las secuencias, existiendo por sí
mismos y sin necesidad de estar materializados
por secuencias deposicionales.
En cuanto a la dimensión temporal de es-
tos ciclos, no existen datos bioestratigráficos que
precisen con exactitud la edad de los límites del
ciclo de 3er orden, ni mucho menos aún del res-
to; tan sólo los que se deducen de su posición
estratigráfica, al estar situado entre dos unida-
des muy fosilíferas, Fm. Picofrentes
(Cenomaniense Superior-Turoniense Inferior) y
Fm. Hortezuelos (Coniaciense-Santoniense) y los
que aporta Floquet (1991) en la sección de
Hontoria del Pinar, confirmando su edad
Turoniense Superior (ver  6.2.2). Correlacionando
estos datos con la Carta de ciclos eustáticos
globales de Haq et al. (1988), el ciclo analizado
se corresponde con el UZA-3.1 (situado en la
base del Ciclo de 2º orden UZA-3), para el cual
se establecía una duración de 1,5 Ma. Posterior-
mente, estos datos han sido recalibrados por
Gradstein et al. (1994 y 1995) y la duración del
ciclo aumenta hasta los 2,2 Ma (Handerbol &
Robaszynski, 1998), valores muy próximos a la
duración de 2 Ma dada a la secuencia del
Turoniense Superior–Coniaciense basal (UC8/9)
de Gräfe & Wiedmann (1988) y (DC 7) de Floquet
(1998), reconocida en las Cordilleras
Vascocantábrica e Ibérica Septrentional, respec-
tivamente. En base a estas últimas atribuciones
cronológicas, cada ciclo de 4º orden reconoci-
do en éste trabajo tendría una duración de unos
400-440 Ka, los de 5º orden de 80-88 Ka, y los
de 6º orden de 40-44 Ka. Estos valores pueden
correlacionarse con los de García et al. (1996c),
que proponen una duración de 390 Ka y 78 Ka
para sus ciclos de 4º y 5º orden en el Albiense-
Cenomaniense de la Cordillera Ibérica.
De los datos anteriores, se deduce que los
ciclos de 4º, 5º y 6º orden reconocidos en este
trabajo se sitúan dentro de la banda de frecuen-
cias de Milankovitch; ahora bien, falta por co-
nocer cual es la relación exacta entre estos ci-
clos sedimentarios y los orbitales (excentricidad,
oblicuidad y precesión), cuya duración es bien
conocida (Berger et al., 1989 y 1992); para ello
se recurre a técnicas de análisis espectral ante la
falta de marcadores bioestratigráficos que per-
mitan acotar de forma precisa la duración de los
diferentes ciclos sedimentarios.
8.3  Análisis espectral y duración de
los ciclos
La baja capacidad de resolución
bioestratigráfica que en general presentan las
sucesiones de plataforma, como la que nos ocu-
pa en este trabajo, impide realizar atribuciones
temporales detalladas para los ciclos
sedimentarios identificados.
En sedimentos recientes de registros ma-
rinos profundos, los trabajos efectuados a partir
de d 18O (Imbrie et al., 1984) y de variaciones de
color en los sedimentos, han proporcionado
magníficos resultados al reconocer en el regis-
tro sedimentario variaciones cíclicas de los da-
tos analizados, que se relacionan con los ciclos
de precesión, oblicuidad y excentricidad de
Milankovitch, pudiendo establecer una relación
causa-efecto entre los cambios de   d18O de las
aguas oceánicas, o de las variables fisico-quími-
cas que condicionaron esos ambientes
sedimentarios, y los cambios climáticos globales,
inducidos por factores astronómicos. Los ciclos
de Milankovitch proporcionan una excelente re-
ferencia temporal para datar procesos
geológicos.
Para detectar las variaciones cíclicas en el
registro sedimentario, se utilizan técnicas de
análisis espectral. Estas técnicas analíticas se
emplearon originariamente en el campo de la
física e ingeniería para detectar las componen-
tes espectrales de señales  electromagnéticas que
varían en el tiempo. El análisis espectral permite
expresar una señal genérica como la suma de
los componentes senoidales de una determina-
da frecuencia; si una de estas componentes pre-
senta un valor elevado, lo que se refleja como
un pico en el espectro, indica que la señal pre-
senta una fuerte repetición a la frecuencia de esa
componente.
En nuestro caso, las señales a analizar son
“señales estratigráficas” (o sedimentarias) que
varían a lo largo de la distancia cubierta durante
el registro de la columna analizada. La señal
estratigráfica se genera asignando a cada mues-
tra del registro un peso o valor que identifica
una determinada cualidad geológica. Si en el
espectro obtenido aparece un pico elevado a una
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frecuencia f0, indica que un determinado fenó-
meno geológico se repite periódicamente f0 ve-
ces por cada metro del registro estratigráfico, o
lo que es equivalente, que ese fenómeno se re-
pite cada 1/f0 metros. Finalmente, se realiza una
correlación entre las periodicidades que apare-
cen en el espectro estratigráfico y las de los ci-
clos de Milankovitch, para de esta forma, llegar
a inferir el origen de las diferentes secuencias
deposicionales (alta frecuencia) y conocer su
dimensión temporal.
En sucesiones sedimentarias antiguas, exis-
te la dificultad de encontrar variables continuas
susceptibles de ser analizadas en términos de
análisis de series temporales. Los procesos
diagenéticos modifican con rapidez la composi-
ción inicial de los sedimentos y sus característi-
cas sedimentarias originales, restando fiabilidad
a los datos sobre variaciones composicionales
(isotópicos) y texturales. En estos casos, se utili-
zan como señal estratigráfica las variaciones de
espesor de los estratos y/o de las facies, que son,
por otro lado, datos más fáciles de obtener en el
campo que los anteriores. Ello requiere aflora-
mientos de buena calidad, sin  tramos cubier-
tos, ni avanzados procesos de diagénesis.
Una de las técnicas de análisis espectral
más utilizada para detectar periodicidades en
series de datos continuos es a partir de la “Trans-
formada de Walsh o de Fourier” (Weedon, 1991
y 1993; Jiménez de Cisneros & Vera, 1993;
Longo et al., 1994). Con objeto hacer más clara
la exposición de este trabajo, la descripción de-
tallada de los fundamentos matemáticos de la
transformada de Fourier y su aplicación al análi-
sis espectral se recogen en el Anexo II.
Un problema más importante que el men-
cionado anteriormente, radica en la presencia
común de hiatos y lagunas estratigráficas, espe-
cialmente en sucesiones de plataforma, mostran-
do un registro sedimentario incompleto en el que
la señal o variable estratigráfica analizada no va
a ser totalmente continua. A pesar de que los
datos de la señal hayan sido tomados a interva-
los regulares a lo largo de la sección estratigráfica,
no existe certeza de que parte de los mismos se
hayan perdido debido a procesos de erosión o
no deposición asociados a rupturas
sedimentarias, lo que provoca que aparezcan en
continuidad valores de la señal que inicialmente
estaban más o menos distanciados en el regis-
tro sedimentario. Considerar como continuas
estas series de datos, incrementa el nivel de rui-
do e introduce un factor de error no admisible
en la distribución de frecuencias obtenida, des-
virtuando el valor de los picos de frecuencias
(Weedon, 1991) obtenidos mediante la transfor-
mada de Fourier.
Para solventar estas dificultades se ha uti-
lizado una técnica de análisis espectral diferen-
te, que ha sido aplicada con muy buenos resul-
tados en estudios cicloestratigráficos de suce-
siones cretácicas de plataforma somera,
destacando los trabajos de Pelosi y Raspini
(1993), Longo et al. (1994) y D’Argenio et al.,
(1997 y 1999); se basa en el análisis espectral
de series de datos a partir del “Algoritmo de
Lomb-Scargle”, desarrollado en el campo de la
astronomía para el análisis de señales tempora-
les irregularmente espaciadas. Para ello, se par-
te de una señal estratigráfica h construida a par-
tir de la toma de N muestras h[k] en puntos x[k]
( )
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en la columna sedimentaria, con k=0,1, ....N-1.
El espectro de Lomb-Scargle H(w) de la señal h

























Los términos h y s2 representan el valor
medio y la desviación típica de la secuencia h[k].
Por otro lado, el término t es un desplazamiento
que hace que el espectro H(f) sea independien-
te del origen en el que se toman las muestras.
Esta transformada permite analizar secuen-
cias de datos irregularmente espaciadas. Una de
las características más importante de dicha trans-
formada es su comportamiento estadístico. Si
se calcula la transformada de una señal pura-
mente aleatoria de distribución gaussiana, el
valor que toma el espectro H(f) para cada fre-
cuencia f  tiene una distribución exponencial. De
igual forma, el espectro de una señal determinista
(señal original) contaminada de forma aditiva por
una señal  aleatoria gaussiana (ruido de medi-
ción), también sigue una distribución
exponencial. Esto permite calcular el nivel de
certidumbre o probabilidad de acierto de los pi-
cos detectados en el espectro. Así, un nivel de
certidumbre elevado (90% o superior) indica que
éste se debe únicamente a la señal original; por
el contrario, un nivel de certidumbre bajo (infe-
rior al 50%) indica que el pico se debe exclusiva-
mente al ruido asociado a la señal.
Se han elegido tres secciones estratigráficas
del sector I del área de estudio (Alto del Portillo,
Contreras I y Contreras II) distantes entre sí 35
km, al ser éste el que presenta las sucesiones
sedimentarias con un registro más completo de
las secuencias de alta frecuencia. Destacan por
la ausencia de tramos cubiertos y por la exce-
lente calidad de exposición del registro
sedimentario, lo que ha permitido realizar me-
didas precisas del espesor de los estratos, de
sus litofacies y de las superficies de estratifica-
ción, prestando especial atención a aquellas que
indican etapas de interrupción sedimentaria.
Partiendo de los datos de campo, se ha elegido
la distribución vertical de facies como señal
estratigráfica a analizar, asignando a cada una
de ellas un código numérico, tal y como mues-
tra la Tabla 8.1. Este código de facies es fijo y no
guarda relación alguna con el medio
sedimentario correspondiente.
A continuación, se divide cada sección en
intervalos regulares de 1 cm, obteniendo N pun-
tos de muestreo a los que se debe asignar el
código correspondiente a la facies presente en
dicho punto, con total independencia a la se-
cuencia deposicional a la que pertenezcan. Ello
supone el examen detallado de un número muy
elevado de muestras y láminas delgadas
Tabla 8.1.  Índice numérico asignado a cada facies para modular la señal estratigráfica.
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(microfacies) y, por tanto, una inversión en tiem-
po y costes económicos que restringe las posi-
bilidades reales de este tipo de estudios. En nues-
tro caso, hemos asignado un mismo código de
facies a todos los puntos de muestreo presentes
en cada estrato, asumiendo un error en la asig-
nación de códigos que afectará al reconocimiento
de los ciclos de mayor frecuencia, pero no al
resto. Para evitar introducir variables tendencio-
sas, se ha considerado en dicho muestreo el es-
pesor total de cada sección, incluyendo los ma-
teriales de su base y techo, que si bien desde un
planteamiento secuencial forman parte de las
secuencias deposicionales inferior (Turoniense
Medio) y superior (Coniaciense-Santoniense) a
la que se estudia en esta tesis, respectivamente,
desde un punto de vista litoestratigráfico perte-
necen también a la Fm. Muñecas. De esta for-
ma, se consigue modular una variable discreta
(facies) en una serie continua de 6.205 registros
o datos en la Sección del Alto del Portillo; 7.005
en Contreras I y 6.740 en Contreras II, siendo
todas ellas lo suficientemente amplias como para
afrontar con garantías el análisis espectral.
Aunque antes de calcular el espectro de
Lomb-Scargle se suele multiplicar cada una de
estas secuencias de datos por una ventana tem-
poral de Hanning para reducir el efecto de pola-
rización espectral (ver Anexo II: Técnicas de
enventanado), en este caso no se ha empleado
ninguna técnica de enventanado con el fin de
evitar el efecto del “Principio de incertidumbre1 ”
que todas ellas introducen. Los espectros obte-
nidos para cada uno de los casos mencionados
se muestran en la Figura 8.1.
En cada uno de los análisis  se han desesti-
mado todas aquellas frecuencias con un mar-
gen de confianza inferior al 90 % o error > 10%
(Tabla 8.2). De un total de 12.120 frecuencias
analizadas, en el periodograma de la sección de
Muñecas se recogen 19 picos de frecuencia (16
de ellos por encima del 98% de certidumbre),
que varían desde los 84 cm a los 40,39 m; por
su parte, el periodograma de la sección de
Contreras II, agrupa 21 picos de frecuencia (19
por encima del 98%), que oscilan entre 50,59 m
y 1,12 m, de un total de 12.650 frecuencias ana-
lizadas; en cuanto al periodograma de Contreras
I muestra 20 picos de frecuencia de un total de
13.810 analizadas, oscilando entre 46,02 m y
1,52 m, puesto que el primero de ellos, el único
que cae por debajo del 98% (97,6%), presenta
un valor anómalo de 138,08 m, descartable al
quedar muy por encima del espesor total de la
sección estratigráfica.
Los picos de las curvas de cada
periodograma muestran el valor de cada frecuen-
cia estratigráfica  (expresado en cm), es decir, la
pauta de repetición o intervalo de recurrencia
de las litofacies a lo largo de la sucesión estudia-
da, lo que no quiere decir que todas ellas sean
cíclicas. Únicamente se tendrá certeza de esta
ciclicidad en aquellas frecuencias que presen-
ten un buen coeficiente de correlación lineal con
los periodos de los ciclos paleoclimáticos de
Milankovitch. En el resto, un grupo estará inte-
grado por frecuencias igualmente cíclicas, pero
debidas a otros factores no considerados aquí,
probablemente internos y locales (autocíclicos);
un segundo grupo estará integrado por frecuen-
cias que reflejan una repetición irregular de even-
tos deposicionales de carácter episódico dentro
del intervalo estratigráfico estudiado (Ej. niveles
de tormenta); y un tercer grupo representa “rui-
do” en la señal analizada, que escapa al umbral
de confianza establecido.
La siguiente etapa en este proceso (la más
importante) consiste en averiguar la dimensión
temporal de las periodicidades estratigráficas re-
conocidas en cada periodograma. Generalmen-
te, este paso se realiza sin grandes dificultades
en sucesiones con biozonas bien definidas, pero
en dominios de plataforma somera, con un re-
gistro incompleto (interrupciones sedimentarias)
y con escaso valor bioestratigráfico, el proceso
es más complejo. No obstante, en nuestro caso
se parte de la hipótesis de que parte de los ci-
clos deposicionales reconocidos a lo largo de la
sucesión caen dentro de la banda de frecuencias
de Milankovitch (ver apartado 8.2); ésta es una
1 pérdida de resolución en frecuencia del espectro debido al umbral de detección de periodos de menor frecuencia
que introduce la dimensión, en este caso espacial, del intervalo de muestreo.
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clave importante a partir de la cual se puede llegar
a identificar la duración temporal de las
periodicidades estratigráficas (Longo et al., 1994).
Para ello, es necesario conocer cual es el
valor de las periodicidades orbitales durante el
Turoniense Superior (89 Ma), ya que como se
ha comentado (ver apartado 5.4.1), si bien los
ciclos de excentricidad han permanecido inva-
riables a lo largo de la historia de la Tierra,
aceptándose la existencia de ciclos de 400 Ka,
123 Ka y 95 Ka (Schwarzacher, 2000; Berger et
al., 1992), la duración de los ciclos de oblicui-
dad y precesión ha ido aumentando hasta nues-
tros días. Berger et al. (1989 y 1992) estimaron
el valor de los periodos asociados a estos ciclos
orbitales (precesión y oblicuidad) en el pasado y
elaboraron una curva de variación de dichos
periodos para los últimos 500 Ma (Fig. 8.2). Esta
gráfica destaca por su carácter rectilíneo, con
Figura 8.1. Periodogramas o curva del espectro de Lomb-Scargle de las secciones de Alto del Portillo, Contreras I
y Contreras II, mostrando en cada una de ellas los picos de frecuencia que presentan un nivel de certidumbre
superior al 90%.
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Tabla 8.2. Picos de frecuencia espectral mostrando el periodo de repetición y el nivel de certidumbre.; (A) tamaño
de los vectores de entrada; (B) frecuencias evaluadas; (C) número de picos con error <10%.
Figura 8.2. Curvas de variación de los ciclos paleoclimáticos de Oblicuidad y Precesión en los últimos 500 Ma de
la historia de la Tierra (Berger et al., 1989).
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una pauta de evolución lineal durante los últi-
mos 100 Ma, presentando un punto de inflexión
hacia los 250 Ma, que coincide temporalmente
con la fragmentación de la Pangea II a finales del
Paleozoico Superior. A partir de los datos de
Berger et al. (op. cit.), se puede conocer con fa-
cilidad la duración de dichos periodos para cual-
quier momento comprendido dentro de esos
últimos 500 Ma; en nuestro caso, para el
Turoniense Superior (89 Ma), la duración de ta-
les ciclos orbitales es la que se recoge en la Ta-
bla 8.3.
La principal contribución de estos autores
está en los datos que proporcionan, ya que de-
jando a un lado el razonamiento astronómico y
procesamiento matemático para la obtención de
los mismos, a partir de estos datos se puede
calcular la duración de dichos periodos en cual-
quier momento de esos 500 Ma, mediante
interpolación lineal entre dos puntos de cada
curva, lo que a efectos prácticos constituye un
método muy sencillo manteniendo un margen
de precisión muy alto.
A continuación, se relacionan las
periodicidades orbitales calculadas, incluyendo
las correspondientes a los ciclos de Excentrici-
dad, con el valor de los picos de frecuencia (pe-
riodicidad estratigráfica) de los periodogramas
obtenidos en el espectro de Lomb-Scargle. Para
ello, se normalizan los valores de periodicidad
orbital (expresados en años), obteniendo una
tabla de índices relativos (Tabla 8.4), que repre-
sentan el cociente de dividir todas estas
periodicidades entre sí. El mismo proceso se
repite con los picos de frecuencias estratigráficas
expresados en metros, obteniendo una segunda
tabla que muestra los índices relativos o ratios
de dichas frecuencias estratigráficas (Tablas 8.5,
8.6 y 8.7). De esta forma, se obtienen dos con-
juntos de valores (ratios orbitales y
estratigráficos), cuyo carácter adimensional per-
mite su comparación, buscando entre todas las
combinaciones posibles aquellas que presenten
el mejor coeficiente de correlación.
En la Tabla de ratios de periodicidad orbital
(Tabla 8.4), únicamente la primera fila permite
confrontar los seis periodos considerados, el
resto disminuyen de manera progresiva en una
unidad el número de periodos, por lo que son
descartadas en el ejercicio de correlación. Las
tablas de ratios de periodicidad estratigráfica
Tabla 8.3. Duración de los ciclos de Oblicuidad y Precesión astronómica a finales del Turoniense Superior (89 Ma),
expresados en años: a) valores  obtenidos para la pendiente de la curva comprendida entre 72 Ma y 100 Ma; b)
valores obtenidos para la pendiente de la curva comprendida entre 50 Ma y 100 Ma; c) diferencia en términos
absolutos entre los dos conjuntos de resultados. Pequeñas desviaciones, de hasta un entero en el valor de la
pendiente, no introducen cambios significativos en el resultado final; la diferencia entre los dos conjuntos de datos
oscila en términos absolutos entre 5 y 24 años, margen de error perfectamente admisible en este tipo de estudios.











Tabla 8.4.  Ratios de periodicidad orbital.
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presentan tantas filas y columnas como picos
de frecuencia aparecen por encima del umbral
de confianza en el periodograma. Desde un pun-
to de vista analítico, esto quiere decir que, con
una certidumbre de al menos un 90%, repre-
sentan frecuencias reales de repetición de facies
a lo largo de la sucesión sedimentaria y, por ello,
todas son válidas para ser correlacionadas con
los ratios de periodicidad orbital.
 La correlación entre los dos conjuntos de
ratios se realiza por filas de datos, comparando
la primera fila de la tabla de ratios orbitales con
todas las de la tabla de ratios estratigráficos. Se
buscan aquellos datos de esta segunda tabla que,
agrupados en una fila, se correlacionen mejor
con los ratios orbitales, es decir, aquéllos que
en conjunto presenten menores diferencias con
los ratios orbitales en términos absolutos. Este
proceso se ha automatizado informaticamente,
simplificando su desarrollo y garantizando una
elevada precisión con unos coeficientes de co-
rrelación lineal muy altos (Tabla 8.8).
Los resultados obtenidos muestran la au-
sencia de valores que correlacionen con el de
18.557 Ka (0.04639) en las tres tablas de ratios
estratigráficos; el resto de ratios orbitales tienen
su equivalente estratigráfico en una u otra de las
tablas, o en todas ellas. En la tabla de datos de la
sección del Alto de Portillo (Tabla 8.5), los ratios
que mejor correlacionan con los orbitales se
encuentran en la tercera fila, estableciéndose sólo
cinco pares de datos, al no existir ningún valor
que presente una buena correlación con la de
50.603 Ka (0.12651). Si expresamos estos re-
sultados en términos de periodicidades
estratigráficas (cm) y orbitales (años), se com-
prueba que los periodos o intervalos
estratigráficos de 84, 132, 311, 391 y 1.276 cm
pueden explicarse en términos de periodicidad
orbital, correlacionándose con periodos de
22.371, 39.028, 95, 123 y 400 Ka. No obstante,
el ciclo de 22.371 Ka (0.05593) sólo ha sido re-
conocido en esta sección, en el último pico de
frecuencias (84 cm) de su periodograma que,
con una certidumbre del 93%, se encuentra muy
próximo al umbral de confianza (Tabla 8.3). Si
eliminamos este dato, el coeficiente de correla-
ción para la sección del Alto del Portillo aumen-
ta hasta un 0.999971.  En la sección de Contreras
I, el primer pico de frecuencias (13.808 cm) se
descarta por sí mismo, al ser bastante superior
al espesor total de la sección, quedando fuera
del rango de ciclicidades aquí estudiado. La fila
que mejor correlaciona con la de ratios orbitales
es la cuarta, estableciéndose únicamente cuatro
pares de datos, al no existir ratios estratigráficos
equivalentes para las periodicidades de 39.028
Ka (0.09757) y 22.371 Ka (0.05593). En esta
sección, los periodos estratigráficos de 152, 328,
406  y 1.380 cm, equivalen temporalmente a
periodos de 50.603, 95, 123 y 400 Ka. Por últi-
mo, en la sección de Contreras II, de nuevo la
cuarta fila es la que presenta la mejor correla-
ción con los ratios orbitales, estableciéndose cin-
co pares de datos, a partir de los cuales se infie-
re que los intervalos estratigráficos de 146, 153,
316, 414 y 1.405 cm equivalen temporalmente
a ciclos de 39.028, 50.603, 95, 123 y 400 Ka.
8.4 Análisis de los resultados
A la luz de los datos anteriores, existe un
grupo de frecuencias espectrales del total de las
Tabla 8.8.   A) Cuadro de correlación entre los ratios de periodicidad orbital (Tabla 8.4) y estratigráfica de las
secciones de Alto del Portillo, Contreras I y Contreras II (Tablas 8.5, 8.6 y 8.7, respectivamente), mostrando los
coeficientes de correlación en cada caso; B) Correspondencia a partir de los datos anteriores, entre las periodicidades
estratigráficas del espectro de Lomb-Scargle y las de los ciclos astronómicos de Milankovitch.
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obtenidas en cada análisis, que se correlacionan
estrechamente con ciclos paleoclimáticos de
Milankovitch, oscilando entre 39 Ka (22,4 Ka, si
consideramos el último pico espectral de 84 cm
de la sección del Alto del Portillo) y 400 Ka. Este
conjunto de frecuencias espectrales, que pasa-
mos a considerar de origen astronómico, coin-
ciden dentro de unos márgenes muy estrechos
en las tres secciones analizadas.
Si ahora consideramos los espesores me-
dios de las secuencias deposicionales obtenidas
con anterioridad, podemos analizar qué relación
existe entre aquéllos y el valor de las frecuen-
cias de origen astronómico (Tabla 8.9). Destaca
el hecho de que no todas estas frecuencias van
a estar representadas en el registro sedimentario
a modo de secuencias deposicionales: en unos
casos debido a que no son detectadas en el pro-
pio análisis espectral, como ocurre con los ci-
clos de precesión de 18.557 y 22.371 Ka (si bien
en este último caso, ha sido reconocido con
dudas en la sección del Alto del Portillo) y en
otros, debido a que dichos ciclos no quedan
materializados con un rango propio de secuen-
cias deposicionales, como es el caso del ciclo
de excentricidad de 123 Ka, constatándose su
presencia en el registro sedimentario
espectralmente, con el análisis a microescala de
la distribución vertical de facies; en los casos
restantes, existe una relación de equivalencia con
los diferentes ciclos sedimentarios reconocidos,
comprobando cómo a lo largo de las tres sec-
ciones estratigráficas, el espesor de las secuen-
cias de 4º, 5º y 6º orden presenta un alto grado
de correlación con las frecuencias espectrales
correspondientes a los ciclos de 400, 95 y 50.6
Ka respectivamente, salvo en la sección del Alto
del Portillo, en la que el espesor de la secuencia
de 6º orden correlaciona mejor con la frecuen-
cia del ciclo de 39.028 Ka. Un aspecto adicional
a destacar es que el análisis espectral también
ha detectado, en los tres casos, el espesor de la
secuencia deposicional SD-1, con la existencia
de un pico espectral de frecuencias en cada
periodograma, que tiende a reproducir con buen
coeficiente de correlación el espesor de dicha
secuencia de 3er orden en cada sección
estratigráfica. Éste no es un hecho que deba sor-
prendernos si tenemos en cuenta que, como se
comentó anteriormente, el análisis espectral se
hacía para el conjunto de la Fm. Muñecas y den-
tro de ésta se engloban parcialmente sedimen-
tos de las dos secuencias de 3er orden adyacen-
tes. En consecuencia, y como prueba de validez
del propio método, es lógico que éste reconoz-
ca esa frecuencia de repetición de facies, inde-
pendientemente de que quede fuera del rango
de frecuencias de Milankovitch aquí considera-
do.
El hecho de que los resultados de los aná-
lisis espectrales sean tan coincidentes en las tres
secciones estratigráficas (analizadas indepen-
dientemente a partir de sus propios datos de
campo), junto con los elevados coeficientes de
correlación obtenidos entre las periodicidades
orbitales y las espectrales, y entre éstas y el es-
pesor de las secuencias deposicionales, propor-










Tabla 8.9.   Relación entre las frecuencias espectrales de naturaleza astronómica y el espesor de las secuencias
deposicionales en las secciones de Alto del Portillo, Contreras I y Contreras II, mostrando líneas de correlación
cruzadas: entre cada par de datos (frecuencia espectral y espesor de la secuencia deposicional) dentro de las tres
secciones (Horizontal); y entre todos los pares de datos en cada sección por separado (Vertical). (E) Excentricidad;
(O) oblicuidad; (P) precesión.
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A la vista de los datos anteriores, se dedu-
ce la estrecha relación existente entre los ciclos
sedimentarios de 4º, 5º y 6º orden del Turoniense
Superior de la Cordillera Ibérica y los de
Milankovitch, constatándose su naturaleza cícli-
ca y su origen paleoclimático. Así mismo, se in-
fiere la dimensión temporal de dichas secuen-
cias y, por tanto, la de la secuencia de 3er orden
(SD-1) que las contiene. Los ciclos de 4º orden,
cuyo espesor oscila entre 10,5 m y 13,1 m, se
correlacionan con Ciclos Largos de Excentricidad
(Long Excentricity Cycles) de 400 Ka; los ciclos
de 5º orden, con un espesor variable entre 2,6
m y 3,1 m, se correlacionan con Ciclos Cortos
de Excentricidad (Short Excentricity Cycles) de 95
Ka; por su parte, los ciclos de 6º orden se
correlacionan con Ciclos de Oblicuidad
(Obliquity cycles), si bien ya no está tan claro a
cual de ellos se adscriben, debido a la falta de
coincidencia total de los datos: si consideramos
las secciones de Contreras I y II, los ciclos de 6º
orden corresponderían a Ciclos Largos de Obli-
cuidad (Long Obliquity Cycles), que para el
Turoniense Superior tienen una duración de
50,603 Ka; si por el contrario, tenemos en cuenta
únicamente la sección del Alto del Portillo, se
corresponderían con Ciclos Cortos de Oblicui-
dad (Short Obliquity Cycles), cuya duración para
ese momento era de 39,028 Ka.
Estos ciclos están contenidos a su vez en
un ciclo mayor de 3er orden, cuyo origen
eustático es en parte diferente, ya que aunque
es reconocido sin problemas mediante análisis
espectral, no puede ser explicado únicamente,
en términos de los factores orbitales aquí estu-
diados. Este hecho, unido al de la diferente du-
ración de los ciclos de 3er orden, tal y como se
observa a lo largo de todo el Mesozoico, niega
la posibilidad de una naturaleza periódica, como
proponen García et al. (1996c). La existencia de
factores tectónicos, a escala global y local, y fac-
tores glacio-eustáticos (Vera, 1994) pueden ser
la causa de la asimetría de los ciclos de 3er or-
den; dichos factores serían los responsables úl-
timos de la generación de espacio (acomoda-
ción) en las cuencas sedimentarias, definiendo
el marco general para el desarrollo de secuen-
cias deposicionales de diferente rango; por su
parte, los ciclos de variación climática relacio-
nados con factores orbitales serían los respon-
sables del relleno sedimentario de este espacio
mediante la génesis de secuencias deposicionales
de alta frecuencia (Strasser et al., 2000).
En este trabajo se observa que la
sobreimposición de ciclos eustáticos de alta fre-
cuencia provoca señales de amplificación (cuan-
do los diferentes ciclos se encuentran en fase) y
de atenuación (cuando están en desfase) en la
curva general de oscilación eustática de 3er or-
den, que distorsionan su naturaleza sinusoide
ideal, acortando o alargando su desarrollo; en
ausencia de los factores tectónicos iniciales, di-
cha sobreimposición puede ser igualmente la
responsable de la diferente amplitud temporal
de los ciclos de 3er orden en el registro geológico
(Goldhammer et al., 1990 y 1994; Borer &
Harris, 1991; García et al., 1996c; etc.).
En la secuencia deposicional del Turoniense
Superior-Coniaciense Inferior (SD-1), el análisis
secuencial permite establecer una relación en-
tre los ciclos de 3º a 6º orden de 1:5:5:2, es
decir, un ciclo de 3er orden, cinco ciclos de 4º
orden, 25 ciclos de 5º orden y 50 ciclos de 6º
orden. A partir de los resultados del análisis
cicloestratigráfico se puede estimar la duración
total del ciclo de 3er orden, estableciéndose en 2
Ma (5 ciclos de 4º orden x 400 Ka). De esta for-
ma se completa la duración de los diferentes ci-
clos deposicionales reconocidos en este trabajo
(Tabla 8.10), comprobando que los resultados
obtenidos precisan los valores calculados pre-
viamente a partir de dividir el tiempo represen-
tado en los sedimentos (obtenido a partir de
datos bio y cronoestratigráficos) por el número
total de ciclos (ver 8.2).
Estos resultados caen dentro del rango de
periodicidades establecidas por autores previos.
En el Triásico de los Alpes, Goldhammer et al.
(1990) establecen en sus ciclos de de 4º y 5º
orden una duración de 400 Ka y 100 Ka, respec-
tivamente; Borer & Harris (1991) establecen una
duración similar para los ciclos de 4º y 5º orden
a partir de análisis espectral en el Pérmico de
Estados Unidos, mientras que fijan la duración
de los ciclos de 3er orden en 1,5-2 Ma; la corre-
lación es más fina en estudios cicloestratigráficos
de materiales cretácicos; así D’Argenio et al.
(1997) establecen una duración para sus ciclos
de 4º y 5º orden (bundles y superbundles) de
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404,2 Ka y 94,8 Ka, respectivamente en materia-
les del Hauteriviense-Valanginiense; García et al.
(1996c) fijan una duración de 1,95 Ma, 390 Ka y
78 Ka para los ciclos de 3º, 4º y 5º orden, res-
pectivamente en el Albiense-Cenomaniense de
la Cordillera Ibérica; y, Schwarzacher (1993) re-
conoce una ciclicidad de 2,03 Ma, 412,8 Ka y
94,9 Ka para los ciclos de 3º a 5º orden en suce-
siones del Albiense Superior-Turoniense. Así
mismo, D’Argenio et al. (op. cit.) reconocen un
rango de ciclicidad estratigráfica de orden ma-
yor para el cual estiman una duración de 49,01
Ka a 38,03 Ka, relacionándola con ciclos orbitales
de oblicuidad, de manera similar a la que en este
trabajo ha sido reconocida para los ciclos de 6º
orden.
Por otro lado, si se tiene en cuenta la dura-
ción de los ciclos de 5º orden (95 Ka), el ciclo
de 3er orden que los contiene tendría una dura-
ción teórica de 2,375 Ma (valor aproximado a
los 2,2 Ma establecido para la secuencia UZA-
3.1 de Haq et al. en Handerbol & Robaszynski
(1998), de los cuales sólo tendríamos
represntados en la Cuenca Ibérica 1,9 Ma (18
ciclos de 5º orden carbonatados + 2 posibles
ciclos de 5º orden contenidos en el SMW x 95
Ka), planteándose dos cuestiones: La primera es
que el número de ciclos de 5º orden (25 ciclos)
puede ser, a priori,  excesivo y si bien, la rela-
ción 1:5 entre los ciclos de 4º y 5º orden dentro
de los conjuntos de parasecuencias carbonatados
parece correcta (como se deduce del análisis
secuencial realizado y de los datos de otros auto-
res), su aplicación al conjunto de parasecuencias
terrígeno (SD-1.0, que representa el SMW del ci-
clo de 3er orden) puede no ser apropiada. La se-
gunda cuestión es que los 1,9 Ma representa-
dos en los 20 ciclos de 5º orden reconocidos,
coincide con la duración establecida para este
mismo ciclo deposicional por Floquet (1998) y
Gräfe & Wiedmann (1998) a partir de criterios
bioestratigráficos, lo cual refuerza la idea de es-
tos autores frente al trabajo de Handerbol &
Robaszynski (1998), para quienes la duración de
este ciclo (Tu3/4) es de tan sólo 1,4 Ma, situan-
do su límite superior dentro del Turoniense Su-
perior no terminal.
En síntesis, el reconocimiento estratigráfico
de alta resolución (escala centimétrica) llevado
a cabo en este trabajo, ha permitido obtener re-
sultados satisfactorios en el análisis
cicloestratigráfico de alta frecuencia de los ci-
clos deposicionales de 4º, 5º y 6º orden en su-
cesiones carbonatadas de plataforma somera del
Turoniense Superior de la Cordillera Ibérica. Sin
embargo, queda algo limitado por su capacidad
de resolución, ya que con ser alta, no es sufi-
ciente. La dificultad para reconocer ciclos de 5º
orden en el conjunto de parasecuencias SD-1.0,
la baja precisión existente a la hora de relacio-
nar las secuencias de 6º orden con los ciclos de
oblicuidad, la falta de reconocimiento de los ci-
clos de precesión en el análisis espectral y, es-
pecialmente, la existencia de una ciclicidad de
alta frecuencia de menor rango sobreimpuesta
a la de 6º orden, tal y como demuestra el hecho
de que esta última está compuesta por conjun-
tos de varios estratos elementales, exigen un
nivel de detalle aún superior al seguido en esta
tesis.
Tabla 8.10.   Duración de los ciclos sedimentarios de 3º a 6º orden en el Turoniense Superior-Coniaciense inferior
de la Cordillera Ibérica y correlación con los datos de autores previos.
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Además de su estratificación regular y rít-
mica, una segunda característica del Turoniense
Superior-Coniaciense Inferior de la Cordillera
Ibérica es la escasez de marcadores
bioestratigráficos válidos (ammonites y rudistas)
con los que establecer biozonas precisas y fijar
la edad de las secuencias deposicionales, al me-
nos las de 4º orden. El contenido fosilífero es
mucho más abundante en las unidades adyacen-
tes (Cenomaniense Superior– Turoniense Infe-
rior y Coniaciense–Santoniense), si bien en es-
tos casos, no existe tal regularidad en la estrati-
ficación.
 Ambas características eran conocidas an-
tes de elegir esta porción del registro
estratigráfico con el fin de realizar un análisis
secuencial de alta frecuencia, en base al carác-
ter tableado y rítmico comentado, de manera que
los aspectos paleontológicos y bioestratigráficos
no han sido uno de los objetivos prioritarios
desde el inicio. Éstos se apoyan fundamental-
mente en los datos de macrofauna establecidos
por autores previos como Wiedmann (1979),
Alonso (1981) y Floquet (1991), tanto en estos
materiales como en los adyacentes, que se co-
mentan y recalibran a partir la revisión más re-
ciente de las biozonas de ammonites y rudistas
en las plataformas europeas (Handerbol et al.,
1998). La microfauna se ha desestimado debido
a la escasa precisión de los datos que aportan
foraminíferos y ostrácodos, los grupos general-
mente más representativos para el establecimien-
to de biozonas. En nuestro caso, los
foraminíferos están mal conservados, con poca
variedad de formas y todas ellas bentónicas
(miliolidos, discórbidos); después del desarro-
llo alcanzado por las formas planctónicas durante
el Cenomaniense, el Turoniense, especialmente
el Inferior, representa una etapa de crisis (reco-
nocida en otras cuencas ibéricas; Caus et al.,
1993), especialmente en cuencas internas poco
profundas como la que nos ocupa, recuperán-
dose nuevamente, en abundancia y variedad de
formas, durante el Santoniense. Esta crisis bio-
lógica, que afectó igualmente a otras formas de
vida con la desaparición de varios géneros de
rudistas y amplio desarrollo de los radiolítidos e
hippurítidos  (Cestari & Sartorio, 1995; Philip,
1998), pudo estar relacionada con los grandes
episodios eustáticos que caracterizaron este pe-
riodo, provocando cambios paleoambientales en
los ecosistemas marinos (Ej. en áreas
pericontinentales, el desarrollo de plataformas
mixtas; Masse & Philip, 1986). En cuanto a los
ostrácodos, los datos que aportan los diferentes
autores son sumamamente confusos, estando en
algunos casos en conflicto con biozonas bien
conocidas (ver  6.4.2).
9.1  Datos paleontológicos en la
secuencia deposicional SD-1
En el borde meridional de la Sierra de la
Demanda – Cubeta de Cameros (Sector I),
Floquet (1991) encuentra un ejemplar de
Coilopoceras requienianum (d’ORBIGNI) en las
proximidades del estratotipo de la Fm. Muñecas
(Sección de Hontoria del Pinar), en una posi-
ción estratigráfica equivalente a la parte alta de
la parasecuencia sd-1.3 (IV; Fig. 9.1). En
Moradillo del Castillo (próxima a la sección de
Hoyos del Tozo; Sector I) encuentra un segundo
ejemplar atribuible a la misma especie (C. cf.
requienianum) y en la misma posición
estratigráfica que el anterior (V; Fig. 9.1). Por
último, en la sección de Apobeo, situada más al
N de las anteriores (Surco Vasco-Cantábrico),
este autor localiza un ejemplar de
Subprionocyclus neptuni (GEINITZ) dentro de la
Fm. Hornillalatorre1 , en una posición
estratigráfica correlacionable, una vez más, con
la parasecuencia sd-1.3 (o parte baja de la sd-
1.4) de la SD-1.1 (V; Fig. 9.1); dicho ammonites
caracteriza la única biozona del Turoniense Su-
perior en las plataformas europeas (Handerbol
et al., 1998). La parasecuencia sd-1.3 represen-
ta un horizonte fosilífero guía dentro del HST
del conjunto de parasecuencias SD-1.1 y, por
tanto, en la base del HST de 3er orden de la se-
cuencia mayor (SD-1), coincidiendo con el ma-
1 equivalente litoestratigráfico en áreas de plataforma externa (N) de las Fms. Villaescusa de las Torres y Muñecas.
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yor desarrollo de facies de ambientes de plata-
forma abierta de todo el episodio deposicional;
en cuanto a su edad, los ammonites descritos
permiten datar esta secuencia como Turoniense
Superior.
En los afloramientos del borde sur de la
Cordillera Vasco-Cantábrica2  (Sector I), Floquet
(op. cit.) encuentra varias asociaciones de
rudistas en la Fm. Villaescusa de las Torres, re-
partidas en tres niveles estratigráficos concre-
tos, reconocidos en la sección de Humada–La
Riba de Valdelucio y ubicados dentro las secuen-
cias deposicionales (I, II y III; Fig. 9.1); el nivel
inferior se localiza en la parasecuencia sd-2.3 y
contiene la siguiente asociación:
- Vaccinites cf. petrocoriensis  DOUVILLÉ
- Vaccinites gr. rousseli aff. moulinsi
  d’HOMBRE FIRMAS
- Hippurites requieni  MATHERON
- Radiolites sp. aff. sauvagesi
  d’HOMBRE FIRMAS
- Radiolites lusitanicus   BAYLE
de los cuales H. requieni (o H. resectus
DEFRANCE) y R. lusitanicus permiten datar el
Turoniense, en este caso el Turoniense Superior
al encontrarse por encima del nivel con
ammonites comentado (sd-1.3).
El nivel intermedio se localiza dentro de la
parasecuencia sd-4.3  (II; Fig. 9.1) y contiene:




de los cuales destaca D. cf. cornupastoris,
cuya desaparición (LAD; Last Appareance Datum)
se fija en el límite Turoniense–Coniaciense (88,96
Ma; Handerbol et al., 1998).
Por último, el tercer nivel (III; Fig. 9.1) se
localiza a techo de la Fm. Villaescusa de las To-
rres (calcarenitas oolíticas y bioclásticas de alta
energía), por encima del límite superior de la
secuencia SD-1 (SB-2), atribuyéndose al primer
conjunto de parasecuencias (¿SD-2.1?) del si-
guiente episodio deposicional de 3er orden (SD-
2; Coniaciense – Santoniense). Contiene la si-
guiente asociación:
- Vaccinites cf. giganteus d’HOMBRE FIRMAS
- Vaccinites gr. rousseli-moulinsi aff. moulinsi
  d’HOMBRE FIRMAS
- Hippurites socialis  DOUVILLÉ
- Hippurites vasseuri DOUVILLÉ
- Radiolites sp. cf. vallispetrosae  ASTRE
en la que H. socialis e H. vasseuri (o
Hippurites incisus, DOUVILLE) son formas
coniacienses, lo cual concuerda con la posible
presencia de V. giganteus, cuya primera apari-
ción (FAD; First Appareance Datum) ha sido es-
tablecida en términos absolutos en el límite
Turoniense–Coniaciense (Handerbol et al., op.
cit.); todo ello sitúa esta asociación en el
Coniaciense, probablemente  Inferior, a juzgar
por la fauna de ammonites que  se reconocen
por encima, como veremos a continuación. Exis-
te otro nivel intermedio con rudistas, dentro del
HST del conjunto de parasecuencias SD-1.3, re-
conocido en la sección de La Riba de Valdelucio
(tramos 60-62; ver Anexo I) con un espesor
métrico y un estado de conservación muy bajo.
Destaca como hecho significativo, que den-
tro de la secuencia deposicional SD-1, los esca-
sos datos de ammonites y los más numerosos
de rudistas se localizan siempre dentro de los
HST de 4º orden de los conjuntos de
parasecuencias; así mismo, ambos tipos de fó-
siles definen una secuencia de aparición razo-
nable dentro del HST de 3er orden, con los
ammonites asociados a la base del mismo (HST
de SD-1.1) y los rudistas distribuidos en los HST
de los conjuntos de parasecuencias restantes
(parte media y alta del HST de 3er orden). La
sobreimposición de episodios eustáticos de di-
ferente rango controla la distribución de los or-
ganismos en la plataforma, encontrando éstos
sus momentos de máxima expansión durante las
diferentes etapas de alto nivel del mar: los
2 Humada, Olleros – Villaescusa de las Torres, Rebolledillo, Pomar de Valdivia, Vado, Santa Cruz del Tozo – Hoyos
del Tozo - Moradillo del Castillo, Poza de la Sal.
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ammonites están asociados al intervalo de máxi-
ma inundación o marinidad del episodio de 3er
orden (en el cual, el ascenso eustático aún no ha
finalizado; ver  5.2.2.); los rudistas están asocia-
dos a una etapa posterior, probablemente des-
pués de alcanzar el máximo eustático y de dar
comienzo la fase de descenso.
9.2  Datos paleontológicos en los
materiales adyacentes
En las unidades que anteceden y suceden
a la SD-1 en el registro estratigráfico aumentan
las citas de ammonites y disminuyen
drásticamente las de rudistas. En la sección de
Apobeo, 28 m por debajo del límite SB-1, Floquet
(op. cit.) señala la presencia de Romaniceras
ornitassimum (STOLIZCA), que representa la ter-
cera biozona del Turoniense Medio (no termi-
nal). En el estratotipo de la Fm. Picofrentes,
Wiedmann (1979) describe una completa aso-
ciación de ammonites dentro del conjunto
margoso situado por debajo de la SD-1 (VIII ;
Fig. 9.1), , entre la que destacan:
- Fallotites subconciliatus (CHOFFAT)
- Paramammites saenzi WIEDMANN
- Ingridella malladae (FALLOT)
- Wrightoceras munieri (PERV.)
- Wrightoceras submunieri WIEDMANN
que le permite reconocer sus biozonas II a
VI del Turoniense Inferior y base del Medio, si
bien en la actualidad, la biozona VI de Wiedmann
se considera ya Turoniense Inferior terminal (Se-
gura et al., 1993a; Handerbol et al., op. cit.).  De
la misma forma, en la región de Carabias–Moral
de Hornuez (Sector III), la secuencia SD-1 se si-
túa sobre la Fm. Picofrentes (o parte inferior del
Mb. Carabias de la Fm. Moral de Hornuez;
Alonso, 1981), en la que este autor describe la
siguiente  asociación de ammonites (X; Fig. 9.1):
- Wrightoceras submunieri WIEDMANN
- Pseudoaspidoceras pedroanum (WHITE)
- Jeanrogericeras cf. combesi (SORNAY)
- Mammites n. sp.
en base a la cual, se reconocen las biozonas
V y VI de Wiedmann, es decir, el Turoniense In-
ferior alto (Segura et al., 1993a; Handerbol et
al., 1998). Así mismo, a techo del Mb. Carabias
cita la presencia de Proplacenticeras n. sp. que
adscribe al Turoniense Superior, aunque una
determinación como ésta, a nivel de género, es
a priori arriesgada. El nivel muestreado el que
se sitúa este último dato puede encontrarase
dentro de la SD-1, ya que la parte superior del
Mb. Carabias (Alonso, 1981) fue posteriormen-
te reinterpretada como Fm. Muñecas (Floquet
et al., 1982).
En los materiales situados por encima, las
citas de ammonites son aún más numerosas y
básicamente hechas por los mismos autores; no
obstante, de las realizadas por Floquet (op. cit.)
sólo se han tenido en cuenta aquellas que están
posicionadas en una columna estratigráfica, de
manera que su situación en el registro pueda
ser reconocida respecto al límite SB-2 de la se-
cuencia. De esta forma, en la sección de Humada
dentro de la Fm. Nidáguila, que descansa por
encima del tercer nivel estratigráfico con rudistas
descrito anteriormente (III; Fig. 9.1), este autor
encuentra los ejemplares siguientes (VI; Fig. 9.1):
- Texasia iberiensis (BASSE) 9 m por encima
  de SB-2
- Forrestia (Reesideoceras) nicklesi
  (GROSSOUVRE) 26,2 m por encima de SB-2
- Tissotoides haplophyllus (REDTENBACHER)
   var. crassus CIRY 45,7 m por encima de SB-2
- Hemitissotia turzoi KARREMBERG 101,2 m
  por encima de SB-2
F. nicklesi es una especie del Coniaciense
Medio en la región de Aquitania, si bien en la
Cuenca Vasco – Cantábrica siempre ha sido ci-
tada en formas que difieren algo de la especie
original en el Coniaciense superior (Santamaría,
1995; Martínez et al., 1996). Por otro lado, H.
turzoi constituye la biozona basal del Coniaciense
Superior. Así mismo, dentro de la Fm.
Hortezuelos en la sección de Hontoria del Pinar
(Sector I), el mismo autor describe las siguien-
tes especies (VII; Fig. 9.1):
- Barroisiceras (Basseoceras) n. sp. cf. colcanapi
  COLLIGNON 48,5 m por encima de SB-2
- Hemitissotia cf. celtiberica  WIEDMANN
  52 m por encima de SB-2
- Hemitissotia turzoi  KARREMBERG 59 m
  por encima de SB-2
que indican la base del Coniaciense Supe-
rior, destacando en este caso la mayor proximi-
dad de la biozona turzoi al límite SB-2. En este
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sentido, en la sección de Picofrentes, Wiedmann
(1979) destaca la presencia de H. celtiberica a
escasos metros del límite SB-2; así mismo, en la
sección de Castrojimeno (Sector III), Alonso
(1981) señala la presencia de H. cf. celtibérica
(IX; Fig. 9.1) confirmada como Hemitissotia
celtiberica con los ejemplares recogidos en el
presente trabajo dentro de un nivel margoso, 9
m por encima del límite SB-2 (ver 6.4.2; XII, Fig.
9.1).
La diferente posición estratigráfica que H.
turzoi y H. celtiberica (biozona turzoi) ocupan a
lo largo del Surco Ibérico, permite reconocer una
geometría deposicional en cuña para el episo-
dio sedimentario de 3er orden en el que se ins-
criben (SD-2; Coniaciense – Santoniense), des-
de las zonas externas de la plataforma hasta su
margen costero, describiendo un solapamiento
basal (onlap) sobre el límite SB-2, que explicaría
la desaparición del Coniaciense Inferior y, pro-
bablemente del Coniaciense Medio, en la región
de Segovia.
También en la sección de Castrojimeno,  40
m por encima del nivel margoso citado anterior-
mente, se ha reconocido una completa asocia-
ción de rudistas en un excelente estado de con-
servación (XI; Fig. 9.1), que han sido determina-
dos por el Dr. J. M. Pons (UAB):
- Vaccinites giganteus (D’HOMBRE – FIRMAS,
  1838)
- Hippurites incisus DOUVILLE, 1895
- Biradiolites angulosus d’ORBIGNY, 1847
- Praeradiolites requieni (d’HOMBRE – FIRMAS,
  1838)
- Radiolites sauvagesi (d’HOMBRE – FIRMAS,
  1838)
siendo todos ellos formas características
del Coniaciense s.s., en este caso, Coniaciense
Superior al estar situadas estratigráficamente por
encima de la biozona turzoi. La presencia de
faunas de rudistas sobre el margen de platafor-
ma, alguna de cuyas formas (V. giganteus) ha sido
reconocida previamente en el Coniaciense Infe-
rior de las zonas distales de plataforma (Sector
I), da idea de la dispersión por etapas (control
eustático) de este grupo de fósiles a lo largo del
Surco Ibérico, iniciándose en el Turoniense Su-
perior, donde quedan restringidos al dominio
más septentrional del surco, y culminando en el
Coniaciense Superior, cuando alcanzan las áreas
centrales de la cuenca y su margen costero, ge-
neralizándose su presencia en estos dominios
durante el Santoniense y Campaniense (García-
Hidalgo et al., 2001).
En síntesis, la macrofauna descrita per-
mite acotar la edad de la secuencia deposicional
SD-1, no así la de sus secuencias menores (4º,
5º orden); el límite inferior (SB-1) se encuentra
por encima del Turoniense Inferior o de la base
del Turoniense Medio, mientras que el límite su-
perior (SB-2) plantea más inconvenientes; de
confirmarse la fauna de rudistas descrita ante-
riormente, el SB-2 se situaría proximo al límite
Turoniense-Coniaciense (88,96 Ma), ya que se
encuentra por encima del segundo horizonte con
rudistas (sd-4.3 con D. cf. cornupastoris) y por
debajo del tercer horizonte con rudistas que
contiene V. cf. giganteus. Esta interpretación, jus-
tificada a partir de la revisión de biozonas esta-
blecida para la Carta Cronoestratigráfica de las
Plataformas Europeas de Handerbol et al. (1998),
difiere de la anteriormente planteada por Floquet
et al. (1982b), quienes sitúan el límite
Turoniense–Coniaciense en una posición equi-
valente a la base de la SD-1.4 (Fig. 9.1), es decir,
por debajo del nivel con brechas de colapso que
caracterizan este último conjunto de
parasecuencias en los afloramientos del borde
sur de la Sierra de la Demanda (Ej. Alto de
Cervera, Hoz de Silos; Sector I) .
9.3 Correlación con las Cartas
Cronoestratigráficas
Las cartas cronoestratigráficas secuenciales
más recientes señalan la presencia de una se-
cuencia deposicional de 3er orden en el
Turoniense Superior a escala global, cuya ampli-
tud es variable. Así, en la Carta Global de Varia-
ciones Eustáticas de Haq et al. (1988), recalibrada
por Gradstein et al. (1994 y 1995), la secuencia
SD-1 se correlaciona con el episodio eustático
UZA-3.1, de edad Turoniense Superior–
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Coniaciense Inferior (cuya edad es estimada por
estos autores en 2,2 Ma), coincidiendo en parte
con los datos de Floquet et al. (1982b), Floquet
(1998) y Gräfe & Wiedmann (1998); todos ellos
sitúan el límite Turoniense–Coniaciense en la
parte alta del episodio deposicional estudiado,
si bien estiman que la duración de dicho episo-
dio es de 2 Ma (Turoniense Superior–Coniaciense
basal). Así mismo, en la Carta Cronoestratigráfica
del Mesozoico y Cenozoico de las Cuencas Eu-
ropeas (Handerbol et al., 1998), se cita la pre-
sencia de una secuencia deposicional (Tu3/4),
acotada al Turoniense Superior no terminal (1,4
Ma; ver Fig. 9.1), a partir del análisis secuencial
del Turoniense de Túnez (Robaszynski et al.,
1990).
Aunque la amplitud temporal de la secuen-
cia deposicional sea diferente según los diferen-
tes autores, el límite inferior de la misma se si-
túa en todos los casos en la base de la biozona
deverianum, dentro del Turoniense Medio no ter-
minal (90,74 Ma; Handerbol & Robaszynski,
1998). Tomando ésta como edad absoluta para
el límite inferior (SB-1) de la SD-1, se realiza a
continuación una estimación de la duración de
este episodio deposicional en la Cuenca Ibérica
(Fig. 9.1), a partir de su patrón de apilamiento
interno (ver capítulo 7) y utilizando la duración
media de los conjuntos de parasecuencias en
términos absolutos (400 Ka) al igual que de las
parasecuencias (95 Ka), obtenidas del análisis
cicloestratigráfico realizado en el capítulo ante-
rior.
De esta forma, los cinco conjuntos de
parasecuencias (4º orden) permiten estimar la
duración de la SD-1 en 2 Ma (5 secuencias de
4º orden x 400 Ka), de los cuales si considera-
mos las dos parasecuencias terrígenas inferidas
en SD-1.0, tendríamos representados 1,9 Ma (18
secuencias de 5º orden carbonatadas y 2 secuen-
cias  de 5º orden terrígenas x 95 Ka), dando
margen a una última parasecuencia adicional,
que aunque podría estar contenida dentro de la
SD-1.0 hacia el Borde Asturiano, lo más proba-
ble es que corresponda a la primera
parasecuencia (sd-4.1) del conjunto SD-1.4, que
aflore en zonas más externas de la plataforma
(hacia el N) y esté aquí contenida en la disconti-
nuidad basal (SB-1.3); de esta forma, el límite
SB-2 se sitúa en 88,74 Ma, dentro del
Coniaciense Inferior no terminal, teniendo en
cuenta que en dicha discontinuidad debe estar
representado los 95 Ka de la parasecuencia sd-
4.5 que no aflora en estos sectores de la plata-
forma (Fig. 9.1). Los resultados coinciden con
los derivados del análisis secuencial y recons-
trucciones bioestratigráficas que Floquet (1998)
y Gräfe & Wiedmann (1998) establecen en és-
tos y otros dominios más septentrionales de la
Cuenca Ibérica, respectivamente.
El límite Turoniense–Coniaciense, cuya
edad absoluta se fija en 88,96 Ma (Handerbol &
Robaszynski, op. cit.) queda contenido dentro
de la parasecuencia sd-4.2 del conjunto de
parasecuencias SD-1.4 (Fig. 9.1). La posición de
dicho límite coincide con el trabajo de Floquet
et al. (1982b), quienes como comentamos en el
los párrafos anteriores, situaban el límite
Turoniense–Coniaciense por debajo del nivel de
brechas de colapso en la región de Hontoria del
Pinar–Silos (Ej. sección de la Hoz de Silos; Sec-
tor I); sin embargo, no es conforme con la pre-
sencia anteriormente comentada de D. cf.
cornupastoris en la parasecuencia sd-4.3, ya que
su LAD ha sido fijado en el límite Turoniense–
Coniaciense (Handerbol et al., 1998), lo cual abre
interrogantes sobre la fiabilidad de ésta deter-
minación.
El límite Turoniense Medio–Turoniense Su-
perior (90,36 Ma; Handerbol & Robaszynski, op.
cit.)) se localiza dentro del conjunto de
parasecuencias SD-1.1, a techo de la
parasecuencia sd-1.2, coincidiendo con la mfs
de 4º orden y la SMM de la SD-1 (Fig. 9.1). De
esta forma, parte del Turoniense Medio terminal
se desarrollaría en un contexto deposicional de
bajo nivel del mar y el resto en un contexto
transgresivo, lo que permite explicar en princi-
pio, la ausencia de faunas neríticas en estas áreas
del Surco Ibérico (Ej. Romaniceras deverianum,
última biozona del Turoniense Medio).
En definitiva, el patrón de apilamiento
sedimentario y los resultados del análisis
cicloestratigráfico presentan una buena correla-
ción con los datos bioestratigráficos de autores
previos (Alonso, 1981, Floquet, 1991), explican-
do en muchos casos la presencia o ausencia de
biozonas y su distribución a lo largo del registro
sedimentario; así mismo, coincide con la esti-
mación de la duración de la secuencia
deposicional en términos absolutos con respec-
to a Floquet et al. (1982b), Floquet (1998), Gräfe
y Wiedmann (1998) y Haq et al. (1988), ya que
en este último caso, los 200 Ka de exceso que
presenta la UZA-3.1 pueden corresponder a una
o varias parasecuencias ausentes en la platafor-
ma Ibérica (Ej. sd-4.5). Sin embargo, se  separa
de la solución finalmente adoptada para este
episodio deposicional en la Carta
Cronoestratigráfica de Handerbol et al. (1998),
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que le da una menor amplitud temporal (1,4 Ma)
al situar el límite superior de la secuencia (Tu4)
dentro del Turoniense Superior no terminal.
Una vez reposicionados los límites
cronológicos en las secuencias deposicionales
internas, resulta muy fácil conocer la edad de
los depósitos en el margen costero de la plata-
forma (Fig. 9.1), donde el control
bioestratigráfico en la SD-1 es muy reducido y
donde las secuencias internas van desaparecien-
do por relaciones de onlap y toplap sobre los
límites de la secuencia mayor. Así, en la región
de Segovia (Sector III), la SD-1 representa ente-
ramente el Turoniense Superior, no  pudiendo
resolver si en la base está representado algo del
Turoniense Medio debido a las malas condicio-
nes de exposición de la SD-1.1. El límite
Turoniense–Coniaciense aún puede reconcerse
en el dominio septentrional (Ej. Secciones de
Valdevacas de Montejo, Castroserracín,
Urueñas), quedando contenido en el SB-2 (por
toplap de SD-1.4) en los dominios central y
meridional. Esta relación de toplap sigue afec-
tando a los conjuntos de parasecuencias SD-1.3
y SD-1.2 hacia el SO, al tiempo que por la base,
SD-1.1 se acuña (onlap) sobre el SB-1 y desapa-
rece, de manera que en áreas más marginales
(Caballar–La Higuera–Segovia) la secuencia
deposicional SD-1 representa únicamente la par-
te central del Turoniense Superior, aumentando
la  dimensión temporal contenida en sus
discontinuidades.
Por otro lado, las parasecuencias basales
del episodio de 3er orden superior, cuya edad
Coniaciense Inferior no basal queda bien cons-
tatada por su fauna de rudistas (ver 9.1), dibuja
un progresivo acuñamiento por onlap sobre el
límite SB-2 desde las zonas distales de la plata-
forma (Sector II) hacia el margen costero (Sec-
tor III); esta relación geométrica debe hacerse
extensible a las parasecuencias y conjuntos de
parasecuencias superiores de manera similar a
la SD-1, a juzgar por el incremento en la proxi-
midad de la biozona turzoi desde las áreas
distales de la plataforma (Sector II) al margen
costero (ver  9.1).
Correlación con las Cartas  Cronoestratigráficas
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El conjunto de materiales que componen
las sucesiones sedimentarias del Turoniense y
Coniaciense en los Sectores del Surco Ibérico
analizados en este trabajo, se agrupan en diez
unidades litoestratigráficas (Fig. 10.1), definidas
con carácter formal en época reciente en base a
sus características litológicas más relevantes,
antecedentes, ambientes sedimentarios, edad,
relaciones de facies, yacencia y equivalencia
(Floquet et al., 1982).
Estas unidades, que permiten una primera
clasificación del registro sedimentario han sido
y son especialmente útiles dentro del Plan MAG-
NA de Cartografía geológica a escala 1:50.000,
si bien en algunos casos surgen problemas de
correlación y datación derivados de la desco-
nexión geográfica de unos sectores a otros y del
carácter diacrónico (no suficientemente bien
contemplado en el momento de su definición)
que dichas unidades presentan a lo largo de la
plataforma, especialmente en lo que a los
litosomas terrígenos se refiere.
Las unidades litoestratigráficas son el re-
flejo de los diferentes sistemas deposicionales
que controlaron la sedimentación en la cuenca;
sus relaciones laterales muestran la distribución
de estos sistemas (ambientes sedimentarios) a
lo largo de aquella. En cada episodio
deposicional, los sistemas sedimentarios, sufrie-
ron desplazamientos laterales en sentido
proximal–distal, avanzando hacia la cuenca en
las etapas de caída y bajo nivel del mar y
retrogradando hacia el margen en las etapas de
ascenso y alto nivel. Estos desplazamientos de
los cinturones de facies explican la diferente dis-
posición paleogeográfica de sus litosomas en
cada episodio deposicional y sobre todo, la dis-
tinta edad que presentan los sucesivos cuerpos
de roca que componen la unidad litoestratigráfica
(Van Wagoner et al., 1988; Posamentier et al.,
1988; Vail et al., 1991).
En la actualidad, aunque las unidades aquí
analizadas siguen siendo válidas desde un pun-
to de vista conceptual, en algunos casos no ocu-
rre lo mismo en lo que se refiere a sus relacio-
nes laterales y atribuciones cronoestratigráficas.
El análisis estratigráfico del registro sedimentario
turoniense ayuda a precisar con mayor detalle
las relaciones de equivalencia entre las diferen-
tes unidades aquí tratadas dentro del marco
genético o evolutivo de la estratigráfia secuencial,
estableciéndose su edad a partir del contenido
fosilífero y su posición estratigráfica dentro de
las secuencias deposicionales y a lo largo de la
plataforma.
10.1  Unidades Litoestratigráficas en
los sectores analizados
En función de los sectores de la platafor-
ma analizados, las diez unidades señaladas an-
teriormente pueden agruparse en tres conjun-
tos básicos.
10.1.1 Unidades de la Cuenca Vasco-
cantábrica
Son las reconocidas al N de Burgos (Sec-
tor II), en los afloramientos meridionales de la
Cordillera Vasco-cantábrica, representando las
sucesiones más marinas y mejor desarrolladas
del área de estudio, propias de zonas distales de
plataforma interna.
En ésta región, el intervalo estratigrafico
estudiado, comprende el cuerpo de arenas ter-
minal de la Fm. Arenas y calizas de Revilla de
Pomar y por la mayor parte de la Fm. Calcarenitas
y calizas con rudistas de Villaescusa de las Torres,
presentando ambas un contacto litológico muy
neto definido por una superficie de
removilización y acumulación bioclástica (ver
6.3.1). Por encima, la Fm. Villaescuas de las To-
rres da paso, mediante un hardground a la Fm.
Margas y calizas con ammonites de Nidáguila.
Los estratotipos de las tres unidades  se
encuentran muy próximos a las secciones anali-
zadas (Humada–La Riba de Valdelucio), repro-
duciendo éstas de manera fiel, las característi-
cas litoestratigráficas (facies, espesor, contactos,
contenido fósil, etc.) de aquellas, especialmente
en cuanto a la Fm. Villaescusa de las Torres se
refiere, de la que se tiene un control estratigráfico
completo.
Dentro de estas unidades se encuadra la
secuencia deposicional SD-1, cuyo límite infe-
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rior (SB-1) se sitúa a techo de la última barra
carbonatada de la Fm. Revilla de Pomar (Fig.
6.38); su límite superior (SB-2) se sitúa en la
pare alta de la Fm. Villaescusa de las Torres, de
manera que los trece metros finales de dicha
unidad, junto con la Fm. Nidáguila constituyen
el siguiente episodio deposicional de 3er orden
(UC9/10 Gräfe, 1994; DC 8 Floquet, 1998). El
carácter mixto de la secuencia SD-1 permite re-
conocer todas las etapas evolutivas de un episo-
dio deposicional de origen eustático (ver  6.2.4).
10.1.2  Unidades de plataforma de la
Cuenca Ibérica
Están presentes al S de Burgos, en la ban-
da de afloramientos meridionales de la Sierra de
la Demanda–Cameros; representan sucesiones
de plataforma carbonatada interna en el Sector
Septentrional de la Cordillera Ibérica (Sector I).
El Turoniense Superior está representado por la
Fm. Calizas bioclásticas de Muñecas, que des-
cansa mediante un contacto transicional sobre
la Fm. Margas de Picofrentes. A techo, la Fm.
Muñecas da paso a la Fm. Calizas nodulares de
Hortezuelos a través de un contacto litológico
muy neto.
Estas tres unidades presentan una expre-
sión morfológica propia que las hace
identificables a distancia en las laderas de las
“muelas” cretácicas que se extienden desde el S
de Burgos hasta las proximidades de Soria. La
continuidad de estos afloramientos permite re-
conocer una disminución gradual del espesor de
la Fm. Hortezuelos en el mismo sentido, mien-
tras que el de las otras dos unidades se mantie-
ne o incluso aumenta, como le ocurre a la Fm.
Muñecas en la Sierra de Cabrejas, debido a un
proceso sintectónico local (ver 6.2.5).
Los límites de la secuencia deposicional
(SD-1) se sitúan dentro de la Fm. Muñecas; el
SB-1 se localiza a techo de un conjunto de cali-
zas lajosas de ambientes mareales (tidalites
inferiures; Floquet, 1991) a techo del cual, en
algunas secciones se desarrollan niveles
estromatolíticos (Ej. Alto de Cervera, Alto del
Portillo); el SB-2 se sitúa por debajo del límite
litoestratigráfico superior, en un nivel de brechas
dolomíticas que representa una interrupción
sedimentaria importante, aunque no es fácil de
reconocer en todas las secciones estratigráficas.
Por encima, el conjunto tableado final de la Fm.
Muñecas y la Fm. Hortezuelos constituyen la
siguiente secuencia deposicional de 3er orden
(DS8 Alonso et al., 1993; UC9/10 Gräfe, 1994;
3.2 García et al., 1996a; DC8 Floquet, 1998).
10.1.3  Unidades de margen costero
Corresponden a las unidades reconocidas
en la región de Segovia, a lo largo del borde sep-
tentrional del Sistema Central. Constituyen su-
cesiones mixtas terrígeno–carbonatadas, que
reflejan la terminación (landward) de la platafor-
ma carbonatada desarrollada en áreas más in-
ternas del Surco Ibérico sobre el Macizo
Hespérico.
En los afloramientos más septentrionales
de este dominio, el Turoniense Superior está
compuesto por una alternancia de arenas
arcósicas blancas y dolomías tableadas rojas
asimilables a dos unidades litoestratigráficas di-
ferentes: Fm. Arenas y arcillas de Segovia y Fm.
Dolomías tableadas de Caballar; por encima, se
reconoce un conjunto final formado por calizas
tableadas tractivas y bioclásticas parcialmente
recristalizadas, en facies muy semejantes a las
de la parte alta de la Fm. Muñecas (Sector I) aun-
que de espesor muy reducido (Fig. 10.1); este
conjunto presenta a techo una importante su-
perficie ferruginosa, dando paso al Mb. Calizas
de Linares de la Fm. Calizas y dolomías de
Castrojimeno. Por debajo, las Arenas de la Fm.
Segovia descansan sobre la Fm. Picofrentes y más
hacia el SO, sobre la Fm. Arenas y arcillas de
Castro de Fuentidueña (Ej. Navares de las Cue-
vas–El Arenal) y sobre el basamento hercínico
(Ej. Val de San Pedro–Hontoria).
El límite inferior SB-1 de la SD-1 se locali-
za en el contacto entre las Fms. Segovia y
Picofrentes, mientras que el l límite superior SB-
2 se localiza en la superficie ferruginosa que se-
para las Fms. Muñecas y Castrojimeno (Mb.
Calizas de Linares). Hacia el SO, la SD-1 pasa a
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estar formada mayoritariamente por arenas de
la Fm. Segovia y por un delgado conjunto de
dolomías tableadas rojas, que constituye la base
de la Fm. Caballar1 , hasta que éstas desapare-
cen en las proximidades de la ciudad de Segovia;
a partir de ese momento, la secuencia está cons-
tituida exclusivamente por arenas. El SB-1 se si-
túa nuevamente en el contacto entre las Fms.
Segovia y Castro de Fuentidueña y una vez que
esta última desaparece, queda contenido den-
tro de la Fm. Segovia, estando representado por
un importante encostramiento ferruginoso (ver
6.4.4).
La Fm. Castrojimeno y el resto de la Fm.
Caballar, que incluye un conjunto terrígeno en
cambio lateral de facies en su extremo
suroccidental, (diferenciado de la Fm. Segovia),
constituyen la siguiente secuencia deposicional
(Coniaciense-Santoniense). Así mismo, las Fms.
Picofrentes, Castro de Fuentidueña y la parte
inferior de las Arenas de Segovia (cuando la pri-
mera desaparece) constituyen los materiales de,
al menos, dos episodios deposicionales previos
de 3er orden (Fig. 10.1).
10.2  Relaciones laterales de las
Unidades Litoestratigráficas
Sobre la base del análisis secuencial reali-
zado en este trabajo, las relaciones laterales de
las unidades litoestratigráficas del intervalo
Turoniense–Coniaciense son fáciles de recono-
cer a lo largo de los tres sectores.
 La Fm. Muñecas representa en la Cordi-
llera Ibérica, el equivalente litoestratigráfico de
la Fm. Calcarenitas y calizas con rudistas de
Villaescusa de las Torres en la Cordillera Vasco-
Cantábrica. Lo mismo ocurre por encima entre
las Fms. Hortezuelos y Nidáguila. La similitud
entre las unidades de la Cuenca Ibérica Septen-
trional y el Surco Vasco-cantábrico es tal, que
comparten un tipo de contacto litológico muy
similar, así como las facies, las faunas de
ammonites y el estilo estratigráfico en general,
mostrando una expresión morfológica semejan-
te en las laderas de los relieves cretácicos.
La Fm. Picofrentes representa el equivalen-
te margoso en la Cordillera  de la Fm. Margas de
Puentedey y de la parte inferior de Fm. Margas
de Hornillalatorre (Floquet, 1991), unidades que
afloran en la región del Pantano del Ebro (Cordi-
llera Vasco-cantábrica). La Fm. Arenas y Arcillas
de Revilla de Pomar constituye un litosoma in-
dependiente, asociado al margen asturiano del
Macizo Hespérico, que está relacionado con el
flujo de terrígenos desde aquél hacia la cuenca
durante un episodio de bajo nivel del mar.
Hacia el margen de plataforma, la Fm.
Muñecas sufre una paulatina pérdida de espe-
sor, al tiempo que cambia lateralmente de facies
a los términos dolomíticos de la Fm. Caballar y
de ésta, a la Fm. Segovia, mostrando una transi-
ción lógica entre las facies de plataforma (no
dolomitizadas) y las de margen costero. Por de-
bajo, la transición de facies es muy similar; la
Fm. Picofrentes, que alcanza estos sectores mar-
ginales de plataforma (Floquet et al., 1982), cam-
bia lateralmente de facies a los términos
terrígenos (ricos en glauconita) de la Fm. Castro
de Fuentidueña (La Serrezuela, Sepúlveda, El
Arenal); y, ésta a su vez pasa lateralmente al con-
junto inferior de la Fm. Segovia. El incremento
de espesor de ésta en el área de Val de San Pe-
dro–El Arenal–Caballar–Bernuy de Porreros, así
como la posición estratigráfica del límite infe-
rior SB-1 es conforme a dicho cambio de facies.
Así mismo, el Mb. Linares de la Fm.
Castrojimeno representa en el margen costero
de la plataforma, el equivalente litoestratigráfico
de la Fm. Hortezuelos, compartiendo con ésta
el tipo de facies, las faunas de ammonites y la
expresión morfológica, de forma similar a la re-
lación ya comentada entre las Fms. Hortezuelos
y Nidáguila. Hacia el SO, el Mb. Linares cambia
lateralmente al conjunto principal de la Fm. Ca-
ballar (Ej. Sepúlveda, Caballar) y ésta a su vez, a
1 de manera que, el límite SB-2 queda contenido en los términos iniciales de éste litosoma (Ej. Estratotipo de la
Fm. Caballar).
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los términos terrígenos costeros que marcan el
final de la Fm. Caballar hacia el SO (área de La
Higuera–Hontoria).
10.3  Edad de las Unidades
Litoestratigráficas
El análisis secuencial realizado permite po-
ner de relieve el diacronismo de las unidades
litoestratigráficas, más acusado en áreas de mar-
gen costero que en zonas de plataforma; los lí-
mites de estas unidades se establecen con crite-
rios fundamentalmente litológicos y dependen
por tanto, de la evolución de los sistemas
deposicionales bajo los cuales se generan. Los
límites de las secuencias deposicionales son
discontinuidades estratigráficas, que reflejan
episodios de interrupción sedimentaria
reconocibles a lo largo de toda la plataforma;
presentan un carácter isócrono, independiente-
mente de que la amplitud temporal contenida
en cada una de ellas se incremente hacia el bor-
de de la, ya que en cualquier caso, contienen un
episodio concreto en la evolución de los proce-
sos sedimentarios: el momento en el que se ge-
nera la discontinuidad (caída eustática).
El establecimiento de un modelo de
apilamiento sedimentario cíclico, compuesto por
varios rangos de secuencias deposicionales su-
perpuestos, permite extrapolar a todos los sec-
tores de la plataforma los datos bioestratigráficos
de las areas centrales y/o de las unidades más
fosilíferas, así como los límites
cronoestratigráficos calculados a partir del aná-
lisis cicloestratigráfico.
En la Cordillera Vasco-cantábrica, la Fm.
Revilla de Pomar tiene una edad Turoniense In-
ferior y Medio no terminal (Fig. 10.1); la Fm.
Villaescusa de las Torres abarca la parte termi-
nal del Turoniense Medio, el Turoniense Supe-
rior y parte del Coniaciense Inferior; por último,
la edad del conjunto inferior de la Fm. Nidáguila
es Coniaciense Medio a Coniaciense Superior,
tal y como reflejan sus faunas de ammonites,
pudiendo contener también parte del
Santoniense Inferior no basal (Floquet, 1991).
En la Cordillera Ibérica Septentrional, la Fm.
Margas de Picofrentes tiene una edad
Cenomaniense terminal–Turoniense Inferior
(Wiedmann, 1979), aunque en su parte supe-
rior, puede alcanzar el Turoniense Medio basal;
la Fm. Muñecas se extiende desde la parte alta
del Turoniense Medio hasta el Coniaciense Infe-
rior y, el conjunto inferior de la Fm. Hortezuelos
representa el Coniaciense Inferior alto y el
Coniaciense Superior.
En cuanto a la región de Segovia, la Fm.
Castro de Fuentidueña es un cambio lateral de
facies de la Fm. Picofrentes, coincidiendo con la
idea inicial de Alonso (1981), de manera que su
edad es fundamentalmente Turoniense Inferior,
pudiendo contener parte del Cenomaniense ter-
minal en la base y parte del Turoniense Medio a
techo. La Fm. Arenas de Segovia es una unidad
muy diacrónica: en áreas centrales y septentrio-
nales su edad es Turoniense Superior no termi-
nal, no pudiendo precisar si en la base llega a
estar representada la parte alta del Turoniense
Medio; en el resto de la región, su edad se am-
plia al Turoniense Inferior, conteniendo así otra
importante discontinuidad estratigráfica (SB-1)
que engloba al menos todo el Turoniense Me-
dio.
La Fm. Muñecas, reducida aquí a un redu-
cido conjunto carbonatado de 3,5 m de espesor
situado por debajo de la Fm. Castrojimeno re-
presenta el Coniaciense Inferior no terminal,
mientras que el Mb. Linares de la Fm.
Castrojimeno es Coniaciense Superior. Por últi-
mo, la Fm. Caballar presenta una edad diferente
de unas áreas a otras del margen de plataforma;
en el sector septentrional (Montejo de la Vega–
Embalse de Linares es Turoniense Superior, mien-
tras que en su área tipo (Caballar, Sepúlveda),
donde incluye el litosoma terrígeno interno del
extremo suroccidental (Hontoria–Ituero), es
Turoniense Superior no terminal-Coniaciense
Superior, conteniendo una importante disconti-
nuidad interna (SB-2) que engloba la parte ter-
minal del Turoniense Superior y el Coniaciense
Inferior y, probablemente, parte del Coniaciense
Medio.
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10.4  Reorganización del cuadro
litoestratigráfico
Las diez unidades litoestratigráficas esta-
blecidas por Floquet et al. (1982) permiten ex-
plicar satisfactoriamente el registro sedimentario
del Intervalo Turoniense–Coniaciense en los tres
sectores de la plataforma; no obstante, en algu-
nos casos las relaciones laterales entre ellas son
bastante complejas, mientras que en otros, el
número de unidades puede parecer excesivo
habida cuenta de las equivalencias descritas. En
general, las unidades del Turoniense Superior–
Coniaciense en la Cordillera Ibérica se encuen-
tran mejor desarrolladas y definidas en la región
vasco-cantábrica, razón por la cual, en la actua-
lidad su diferenciación en la Cordillera Ibérica
con rango de Formación podría considerarse
innecesaria, encajando mejor como Miembros
de las unidades vasco-cantábricas.
Las Fms. Muñecas y Villaescusa de las To-
rres comparten la misma posición estratigráfica,
edad, facies muy similares, faunas de ammonites
y expresión morfológica en el relieve; por este
motivo, se pueden englobar en una gran unidad
litoestratigráfica con rango de Formación, váli-
da para la Cordillera Ibérica centro-septentrio-
nal y el margen meridional de la Cordillera Vas-
co-cantábrica, manteniendo el nombre de una
de ellas para no complicar innecesariamente la
nomenclatura litoestratigráfica. No existen rela-
ciones de antecedencia entre ambas, de manera
que a juzgar por su mayor desarrollo y riqueza
de faunas (presencia de rudistas), la unidad a
mantener sería la Fm. Calcarenitas y calizas con
rudistas de Villaescusa de las Torres, conservan-
do su estratotipo original; las Calizas bioclásticas
de Muñecas constituirían un Miembro interno
de aquélla en la Cordillera Ibérica (Fig. 10.2).
La equivalencia de unidades es más evi-
dente aún entre el Mb. Linares de la Fm.
Castrojimeno, la Fm. Hortezuelos y la Fm.
Nidáguila. Con el mismo razonamiento, estos
litosomas pueden ser englobados en una gran
unidad – Fm. Margas y calizas con ammonites
de Nidáguila – extensible a la Cordillera Ibérica
centro–septentrional y a la Cordillera Vasco-
cantábrica hasta la región del Pantano del Ebro.
Las Calizas nodulares de Hortezuelos pasarían a
constituir un Miembro interno en la Cordillera
Ibérica, asimilando al Mb. Linares de la Fm.
Castrojimeno.
En su extremo suroccidental, la Fm.
Dolomías tableadas de Caballar contienen un
litosoma terrígeno en facies muy similares a las
de la Fm. Segovia, sobre las que reposa en con-
tacto directo (Ej. Hontoria, Ituero y Lama). Di-
cho litosoma fue inicialmente definido como Mb.
Arenas y arcillas de Hontoria (Alonso, 1981), sien-
do separado del conjunto dolomítico con el que
se encuentra en cambio lateral de facies; poste-
riormente ha quedado sin diferenciar dentro de
la Fm. Dolomías tableadas de Caballar (Floquet
et al., 1982). En este trabajo, se considera que
su inclusión dentro de la Fm. Caballar no es co-
rrecta desde un punto de vista litoestratigráfico,
ya que presenta una gran afinidad con las Are-
nas y arcillas de Segovia, tanto en sus facies como
en su significado paleogeográfico, mostrando los
mismos sistemas sedimentarios (costeros con
influencia mareal) que aquélla. Por esta razón,
se propone incluir dicho litosoma dentro de la
Fm. Arenas y arcillas de Segovia, preservando
en todo caso su rango de miembro local, con
carácter no formal, para diferenciar su diferente
posición paleogeográfica (más marginales) y
edad (Coniaciense Superior) respecto a las are-
nas turonienses.
Sin embargo, a escala de toda la Cuenca
Ibérica, ocurre algo similar entre el conjunto de
las Fms. Segovia-Castro de Fuentidueña y la Fm.
Utrillas; en ambos casos, las facies son muy si-
milares, representando sistemas deposicionales
margino-litorales en los que en algunos casos
se discute su origen fluvial o costero (Ruiz, 1996),
y, mostrando una  misma disposición
paleogeográfica en la cuenca, constituyendo las
terminaciones terrígenas de las plataformas
carbonatadas desarrolladas en el Surco Ibérico
hacia el Macizo Hespérico durante diferentes
episodios deposicionales de origen eustático del
Albiense Superior–Cenomaniense (Alonso et al.,
1993; García et al., 1993, 1996b, 1996c; García-
Hidalgo et al., 1997) y Turoniense – Coniaciense,
como ha quedado reflejado en este trabajo (ver
6.4 y 7).
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Aplicando el criterio seguido para las Are-
nas y arcillas de Hontoria, se plantea la conve-
niencia de considerar las Arenas de Segovia como
un Miembro interno de la Fm. Utrillas en la re-
gión, haciendo referencia a una posición
estratigráfica, edad y paleogeografía diferente a
la de la Fm. Utrillas en sus estratotipos, al tiem-
po que se preserva el sentido original, y el más
intuitivo, de éste último término (Fm. Utrillas):
conjunto de materiales terrígenos situados por
encima de las Facies Weald y  del Urgoniano,
con los que comienza la sedimentación del
Cretácico Superior de la Cuenca Ibérica en los
bordes del Macizo Hespérico, siendo siempre
infrayacentes a los primeros depósitos
carbonatados de este gran episodio sedimentario
cretácico (García et al., 1989). La diferenciación
de Miembros en la Fm. Utrillas ya se ha pro-
puesto en otros sectores de la Cordillera Ibérica
central (Mb. Arenas de Atienza; García et al.,
1996c).
Las relaciones laterales entre las Fms. Mu-
ñecas, Caballar y Segovia son bastante comple-
jas en el área del Embalse de Linares–Montejo
de la Vega (Sector III; Ej. Sección de Valdevacas
de Montejo). Aunque las unidades ya estableci-
das permiten explicar el Turoniense Superior son
de muy difícil aplicación en su sentido práctico
más habitual (cartografía). Esta complejidad
litoestratigráfica se evita simplificando el núme-
ro de litosomas a dos (Fig. 10.2): Un conjunto
inferior de naturaleza terrígena (Fm. Segovia),
con una intercalación dolomítica en la mitad
superior (tramo 12; Fig. 6.47a); y un conjunto
superior dolomítico (Fm. Caballar) que engloba
los tramos de calizas bioclásticas tableadas de
la Fm. Muñecas (bancos 56 a 66; Fig. 6.47a) y
una intercalación terrígena en la parte central
(tramos 31 a 34; Fig. 6.47a).
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Figura 10.1.   Unidades litoestratigráficas del Turoniense-
Coniaciense, mostrando sus relaciones espacio-temporales a lo largo 
de los tres sectores de la plataforma analizados.
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Figura 10.2.   Revisión de las unidades litoestratigráficas del 
Turoniense-Coniaciense propuesta en este trabajo.
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